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TIDLIG-DIAGENETISKE PROSESSER 
I MARINE AVSETNINGER 
BAKGHU�N OG 0�FI�I3JJ� 
en tidli3-diagenetisk prosess de flest e har stiftet b ekjentsk ap med, 
ar luKta av r å ttent egg eller hydrogensulfid. Denne lukta illustrerer 
en av de helt fundamentale tidli�-diagenetiske prosesser: 
Ok sydasjon av ;w6anisK materiale, reduksjon av sulfat og dannelse 
av nydrogensulfid. Sulfatredl.lksjonen skjer med b ak terier , og viser 
også det intime samspillet mellom biologiske og uorganiske pro­
sesser . 
.Selve begrepet diagenese ble def i nert for over hundre år siden som de 
prosesser som virker på et sed i me nt etter avsetning. Systematiske stu­
dier av diagenese fikk vi imidlertid først i slutten av 1950-åra. Et 
sentralt arbe i d som ennd i dag refereres flittig, er �eyl (1959) hvor 
spesielt fenomenet trykkoppløsning ble studert. I de etterfølgende 25 
år nar det vært en rivende utvikling, og spesielt nar oljeselskapene 
og deres benov for d forst� reservoirbergartenes egenskaper vært en 
viktig drivkraft. 
Diagenese kan, ifølge i"arsen & Cn i lingar ( 1979), defineres som e nd­
ringer i sed i men tenes karakter og sammensetning fra og med avsetning 
til metamorfose, eller eksponering for atmosfærisk forvitring. Som det 
frarngar av navnet, er tidlig-diagenese de innledende fof'andringene og 
om fa t ter vanligvis de prosesser og forandringer som skjer nær sedi­
men toverfla ta ved lave temperaturer og lave, moderate trykk (Berner 
19b0). 
Tilsvarende som for dlagenese har også stu die t av tidlig-diag enetiske 
prosesser vært konsentrert om de siste 20-30 år. Et norsk arbeid 
(3trøm 1939) om de sterkt reduserende forhold i norske fjorder og 
anrikning av uran var en viktig pionerinnsats, og refereres også i 
moderne litteratur. Den øKte interessen for tidlig-diagenetiske pro­
sesser nar delvis ogsa et praktisk-økonomisk utgangspunkt. Helt siden 
oppdagelsen av mangannodulene under Challinger-ekspedisjonen for over 
nundre ar siden har noddlene vært gjenstand for stor oppmerksomnet. 
i1ulighetene for utvinning må sees som en viktig faktor for de om­
fattende studier av deres dannelse. Tidlig-diagenetiske prosesser har 
også statt sentralt i senere års studier av spredning og akkumulasjon 
av forurensninger. Studier av tidlig-diagenetiske prose sser kan også 
sees i et st�rre globalt perspektiv. Kunnskap om de g eok jemisk e pro­
sesser i overgangen vann - sediment er fundamental for a forstå nav­
vannets og atmosfærens sammensetning. 
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fl0LIG-DlAGEN8TISKi PR03ESSER 
Tilsvarende som for diagenese omfatter og sa t idlig-d iae?;ene se alle 
prosesser: fysiske, kjemiske, biologisk og geologiske. Prosesse ne 
skje r i et nært samspill, f.eks. er bioturbasjon e t biologisk fenomen, 
men det praktiske resultat er en omrøring av sedimentet som like 
gjerne kunne vært utført mekanisk. Eksempler på fysiske og kjemiske 
prosesser er (Berner 1980): 
Fysiske prosesse r: 
- Advektiv veskestrøm, som følge av utpressing av porevann. 
- Diffusjon, novedsaklig moleKylær diffusjon i porevannet, 
inkluderer også diffusjon i sediment - vann KontaKt. 
Bioturbasjon, omrøring og nomogenisering av sedimentene som en 
følge av gravende organismer. 
Kjemiske prosesser (inkludert mikrobiologiske): 
- Oksydasjon av organisk materiale, eller mikrobakteriell ned­
brytning av organisk materiale med tilhørende reduksjon av 
"uorganiske" komponenter. 
- Oppløsning av ustabile mineralfaser og diagenetisk refordeling 
med autigen mineraldannelse. 
- Ionebytting, spesielt for leirmineraler. 
- Isotopfraksjonering ved diagenetisk mineraldannelse. 
- Oppløsning av karbonat på havbunnen i dyphavet. 
- Polymerisering/depolymerisering av organisk materiale. 
FYSISKE PROSESSER 
Kompaksjon og porøsite tsreduksjon 
Kompaksjon, eller gravitativ kompaksjon, er definert som utpressing av 
porevann i en sedimentsøyle som et resultat av norma�- og skjær­
kompresjons spenning (Rieke & Chiling arian 1974, s. 1). �t sediments 
opprinnelige porøsitet er i novedsak bestemt av den primære korn­
størrelsen (l'1eade 1966) (Fig. 1). Grovkornete klastiske sedimenter vil 
normalt i området for tidlig-diagenese gjennomgå bare e n  oegrense t 
porøsditetsreduksjon (Heade 1966, Blatt et al. 19d0). Eksperimenter 
viser at for ren kvarts av godt rundete korn vil porøsiteten ikke 
endres før ved trykk over 100 kg/cm2 eller ca. 500 m dyp (Meade 19o6). 
For kan tete kvartskorn vil imidlertid porøsite ten reduseres med 10%. 
For grovkornete karbonatsedimenter omfatter den mekanisKe kompaksjonen 
reorganisering av kornene og plastisk deformasjon og brudd (Heyers 
1980). Bryozo-fragmente r synes å bli lettere deformert e nn ecnion­
derm-fragmenter. For karbonatbergarter hvor en ofte i1ar omfattende 
kjemisk diagenese, er det vanskelig å skille den rent mekaniske fra 
den kjemiske (Bathurst 1983). Den mekansike kompaksjonen er for 
karbonat-se dimenter, tilsvarende som for terrestriske sedimenter, 
begrenset til noen få prosent. 
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Fig. Jpprinnelig porøsitet i terrigene sedimenter som en funksjon 
av Kornstørrelse (Etter Heade 1966 og Berner 19o0) 
Leir- og siltrike sedimenter v i ser en langt mer omfattende porøsitets­
reduksjon (Engelhardt 1977) (Fig. 2). Reduksjonen er imidlertid av­
nengig av sedimenttype. Data fra dypnavssedimenter v i ser noe lavere 
verdier enn det som er vist i F i g. 2, hvor datagrunnlaget hovedsakelig 
er fra bergarter pa land. Minst porøs itetsreduksjon vi ser sedimenter 
rike på biogen silika nvor reduksjonen er 4-5:.h i de øvre 100 meter 
(Bamilton 1976). Den primære porøsitet er videre avheng ig av sedi­
mentasjonshastigneten: rask avsetni ngshastignet gir høy primær­
porøsitet (Fig. 3). 
Sammen med utpressing av porevann skjer det også en reorganisering av 
sjiktsilikatene (Engelnardt & Gaida 1963, Meade 1966, Engelhardt 
1977). Den opprinnelige "korthusstrukturen" vil på grunn av tyngden av 
overliggende sedimenter kollapse og gradvis utvi kles mot en mer korn­
mot-korn struktur. t'1ot den tyngde-induserte reorganiseringen virker: 
1) gjensidig frastøting av leirm ineralenes dobbeltlag og 2) indre 
krefter i "Kortnusstrukturen"s flate-kant kontakter (Engelhardt 19'7'7). 
Hoveddelen av reorganiseri ngen synes å skje meget tidlig, hvor vann­
innnoldet fortsatt er høyt og ionestyrken i porevannet ikke har økt på 
grunn av kompaksjon (Heade 1966). Høyt innhold av organisk materiale 
synes videre å forsterke reorgan i seringen av leirmineralene ved at 
dette gir et nøyere vanninnnold. Videre mot dypet synes det ikke å 
være noen entydig utvikling mot økt foretrukket or ientering av 
leir1nineralene (l1eade 1966). 
Under reorganiseringen i de øvre sedimentlag er det registrert økt 
permeabil itet i sed i men tet ( !'1eade 1966). Denne økningen forklares som 
en funksjon av domenedannelse, dvs. det dannes "pakker" av leirmine­
raler med korn-mot-korn struktur. Porevannet v i l  lettere kunne strømme 
gjennom sedimentet nar den opprinnel i ge irregulære strukturen er 
brutt. Det generelle bildet er imidlerti d  at permeabiliteten også 
avtar mot dypet (Fig. 4). 
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nelasjonen mellom porøsitet og permeabilitet er empirisk og kan ikke 
nyttes ukritisk. Endringene i porøsitet og permeabilitet mot dypet har 
imidlertid en klar sedimentologisk ef fekt: evnen for porevann til å 
scrømme gjennom mediet reduseres og derved avtar hastigheten for 
mineralomvandlinger. 
!3ioturbasjon 
oioturbasjon, eller sedimentblanding på grunn av gravende bentiske 
organismer, er et v anlig fenomen i marine avsetninger. Selv på de 
st�rste havdyp blir sedimentene omrørt av organismer. I anoksiske 
miljø er imidlertid omfanget av bioturbasjon sterkt redusert. De 
gravende organismene varierer fra miljø til miljø, men resultatet er 
alltid det samme: en blanding av sedimentene. 
For nærmere å illustrere effekten av bioturbasjon kan en nytte et 
askelag og se hva som skjer ved suksessiv begravning og bioturbasjon 
(fig. 5). Et askelag er en isokron flate og vel egnet for korrelasjon 
ov_er store områder. Blanding av sedimentet på grunn av bioturbasjon 
vil imidlertid gi en utglatting av signalet. Berger & Heath (1968) 
antar full nomogenisering, og askelaget er definert med en skarp nedre 
grense og reduseres asymtotisk oppover. Ruddiman & Glover (1972) antar 
en u fullstendig homogenisering, og askelagets opprinnelige posisjon 
kan identifiseres som konsentrasjonsmaksimum. 
E ffe�ten av denne blandingsprosessen kan også sees som en høy alder av 
overflatesedimentene i havdypet (Fig. 6). I de øvre :5- 10 cm med aktiv 
bioturbasjon vil eldre og yngre materiale blandes, og en har en til­
nærmet uniform alder for selve blandingslaget. Selve alderen, eller 
14 C-alderen dersom 14C-datering nyttes, kan uttrykkes som (Berner 1980 
etter Nozaki et al. 1971 og Peng et al. 1977): 
il /L 
T = - ln ( 1 + -- ) 
" w 
VA= nedbrytningskonstanten for 14C, L =  blandingslagets tykkelse og 
w = sedimentasjonsnastigneten fra sedimentets alder (under blandings­
laget). 
uet er videre mulig d beregne blandingskoef fisienten som kan sammen­
liknes med en diffusjonskoeffisient. Denne koef fisienten K, o fte ut­
trykt som cm2/103 år, er et uttrykk for hvor raskt blandingsprosessen 
skjer. For dyphavssediementer er verdien 120-150 cm /10 år (Peng et 
al. 1�7�). ror en enkel impuls, f.eks. et askelag, kan en nytte 
realsjonen 
d = K.t 
d = dyp, K = blandingskoef fisient og t = tid for å bestemme hvor 
raskt signalet beveger seg nedov er. Velge-s K = 150 cm2/103 år (O, 15 
cm2/år) vil signalet etter ett år ha nåd d et dyp på ca 4 mm .  Kjennskap 
til sedimentenes blandings-koe f fisient er spesielt viktig for å kunne 
,Jtføre høyoppløselige stratigra fiske undersøkelser i dyphavssedimen­
ter, ikke bare for askelag, men også for å kunne identi fisere hurtige 
paleoseanografiske hendelser. 
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Bioturbasjon, egentlig en biologisk prosess, vil for sedimentene virke 
som en mekanisk omrøring. Denne ef fekten kan også sees i sedimentenes 
geotekniske egenskaper. I sterkt bioturberte av setninger viser måling 
av skjær-styrke store variasjoner, mens i svakt oioturbert materiale 
er verdiene mer ensartete (Richards & Parks 1976). Spredningen iver­
diene av skjær-styrke for de bioturberte sedimentene forklares som et 
resultat av vekslende materialkvalitet i og utenfor grav espor. I gra­
vesper er sedimentet ofte bløtt, mens en har fastere materiale ved 
sida av. For sedimenter med lite eller ingen bioturbasjon er material­
egenskapene mer ensartete. 
KJEMISKE PROSESSER 
Kjemiske reaksjoner i sedimentenes øvre lag er sterkt influert av 
in��old av organisk karbon, som er den viktigste enkelt-energ ikilde. 
OrganisK karbon er dannet under fotosyntesen, hvor det bygges opp 
termodynamisk ustabile forbindelser, og etter sedimentasjon blir det 
reaktive org aniske karbon raskt brutt ned. Selv e nedbrytning en, eller 
katabolismen, skjer med bakterier. I de øverste lag skjer prosessen 
med aerobe bakterier som bruker fritt, løst oksygen. Ved av tag ende 
oksygeninnhold overtar anaerobe bakterier, som for øvrig ikke kan 
eKsistere dersom oksygeninnholdet ov erskrider en viss verdi. De 
anaerooe bakteriene nytter og så oksygen, men da bundet til jern, 
mangan og svovel. 
Denne prosessen har i løpet av de senere år vært gjenstand for 
omfattende studier, og dens hovedprinsipper kan sammenfattes til 
(basert på Froelich et al. 1979 og Berner 1980): 
Organisk materiale, CH O (Berner) eller 
( CH20) 106 (NH3) 16 (H3P04) ( "Redfield-molekylet" i Froelich 
et al. ) er oksydert med oksydasjonsmiddel som til enhver 
tid gir størst endring i fri energi ( .t..G0) pr. mol. oksy­
dert karbon. Ett oksydasjonsmiddel blir brukt i sin hel­
het eller til underskudd før prosessen nytter neste oksy­
dasjonsmiddel. Prosessen løper inntil alle oksydasjons­
midler eller oksyderbart org anisk karbon er forbrukt. 
De forskjelli ge ledd i denne trinnvise reaksjonen kan skrives som: 
• 17� . .: H..,O 
• H.PO, • 1�8.4 H.O 
, .. -
.jG0' = -.3190 kJ/moll! of Glucose 
.�G"' ' -309ll k.J/mo1e (B!R/'.'ESS!TE) 
-3050 kJ/mo1e (NSUTrTE) 
-:�20 kJ/mo1e (PYROLUS1TE) 
!'�r.o' : -_)030 kJ/mole 
�G"' = -�750 kJ/mo1e 
�G"' = -1<10 kJ/mole (HEMATITE, Fe2o3) 
10 
-1330 kJ/mole (LH()NIT!C GOETHITE, FeOOH) 
Kjemiske reaksjoner og 
standard fri energi ved 
nedbrytning av organi sk 
mteriale (Etter Froe­
lich et al. 1979) 
• 10o H.,O 
oG"' • -380 kJ/mole 
�G0' = -350 kJ/mole 
K0�4ENTAR TIL DE FORSKJELLIGE REAKSJONENE 
1) Ved denne prosessen omsettes det meste av planter og 
dyrerester (Menzel 1914). I et lukket system vil denne 
reaksjonen gå inntil tilstrekkelig oksygen er forbrukt og 
redoks-potensialet er lavt nok til at neste oksydasjonsmiddel 
blir brukt. 
2 & 3) Dersom reaksjonen følg er 3a hos Froelich et al., vil Hn02 og 
nitrat r eduseres simultant. 
4) Reaksjonen er forenklet og skjer trolig gjennom flere tr i nn. 
5) Dette er den dominerende tidlig-diagenetisk reaksjon. Det er 
rikelig tilg ang på sulfat fra sjøv ann. 
6) Denne reaksjonen er i prinsippet om setn i ng av organ i sk karbon 
til karbondioksyd og metan. Reaksjonen er ikke kjent i sin 
nelhet. Dannelse av metan kan uttrykkes som reduks jon av 
karbondioksyd. Dette krev er et reduksjonsmi ddel som hos Berner 
er illustrert med hydrogen fra biogent materiale. 
Disse reaksjonene, som også er observ ert, viser et godt samsvar med 
beregninger for reaksjonenes standard fri energi. Reaks jonene v iser 
også en klar reduksjon av fri energi nedov er i reaksjonsseri en. 
Selv e mekanismen bak de metaboliske reaksjonene er meget kompleks og 
omfatter enzymer, dvs. naturlig e katalysatorer. Dette er rene bio­
kjemiske reaksjoner som ikke vil bli behandlet nærmere ner . 
.3EDII1ElHOLOGISK KLASSIFIKASJON AV DET TIDLIG-DIAGENcTISK.H.: MILJW 
Tradisjonelt skiller en mellom tidlig-diagenese i dyp- og grunt marine 
områder. I de grunt marine områder er innh oldet av organi sk r�teriale 
i sedimentene høyere enn i dyphavet, henholdsvis 2-3; mot 1%. Det er 
påvist en klar sammenheng mellom sedimentasjonshast ighet og innhold av 
org anisk karbon i sedimentene (HUller & Suess 1979) (Fig. 7). På sok­
kelområdene med høy sedimentasjo nsnastighet er også prirrrerp rod u ksjonen 
hJJy, av setningen er raskere enn nedbrytningen, og følgelig kan sedi­
mentene få et høyt innhold av karbon. I havdypene, hvor primærproduk­
sjonen v anligvis er lav , skjer sedimentasjonen meget langsomt, 1 
mm/1000 år, og tilført org anisk materiale kan brytes ned mer effek­
tiv t. På sokkelotnråder skjer sulfatreduksjonen nær sedimentoverflata, 
1-5 mm, mens i dyphavet sk jer denne reaksjonen lengre nede i sedi­
mentet, 0,5-1 m (Berner 1980). 
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Reaksjonene for nedbrytning av organisk materiale er kontrollert av to 
r10vedkomponenter: primær tilgang pa organisk karbon og oksygen. Ved 
sterkt redusert o�sygeninnnold i bunnvannet vil overgangen oksisk/ 
anoksisk skje i vannfasen og ikke i sedimentet (Fig. 8 og 9) . Av Fig. 
10 og 1 1  framgar det at områder med høy prirrær produksjon nødvendigvis 
ikke gir høyt innho ld av organisk karbon i sedimentet. Sedimenter med 
h�yt organisk innnold akkumuleres i områder hvor reaksjon 1 (side 1 1) 
finner sted i vannfasen. Oksygenunderskuddet i disse områdene skyldes 
dels topogrdfiske effekter som hindrer vannsirkulasjon (Svartenavet, 
norske fjorder), men denne effekten kan oppnås i up-welling områder, 
dvs. en oseanografisk effekt (Tissot et al. 1930). 
Ved siden av a bindes i organiske karbonforbindelser går karbon også 
inn i byggesteiner for alle kalkproduserende organismer. På sokkel­
områdene avsettes kalsiumkarbonat i et bredt spekter av fragmenter: 
foramini ferskall, alge/revstrukturer, muslinger o.l. I havdypet 
tilf�res kalsiumkarbonat i hovedsak som skall fra mikrofossiler, 
foraminiferer, coccolitter, petropods. Dyphavet er som kjent under­
mettet pa kalsiumkarbonat, og under kalsiumkompensasjonsdypet (CCD­
dypet) er sedimentene karbonatfrie. CCD-dypet representerer det nivå 
hvor sedimenthastigheten er lik eller mindre enn oppløsnings­
nastigi1eten. 
Oppløsningen SKJer i hovedsak på havbunnen (Berger & Piper 1972, Honjo 
1975, 19 77 og i<e ir 19d2), og følgelig er oppløsning av karbonat en 
tidlig-diagenetisk prosess. Tilsvarende gjelder for sokkelområdene, 
oppløsning og utfelling av karbonatfaser skjer nær sedimentoverflata, 
spesielt der ferskvann trenger ned under havnivå. 
Amorf silika eller biogen silika er ved siden av kalsiurnkarbonat en 
viktig sedimentkilde i navdypet, og er tilsvarende kalsiurnkarbonat 
dannet biogent. I områder med stor produksjon, f.eks. rundt Antarktis, 
utgjør biogen silika hovedmengden av bunnsedimentene, og innhold av 
silika ooze og amorf silika er av avgjørende betydning for silika­
diagenesen i sedimentene. 
I den videre diskusjonen v i l  hovedvekten leg ges på reaksjoner i 
tilknytning til nedbrytning av organisk materiale og deres betydning 
for autigen mineraldannelse. I tillegg vil karbonat og silika bli 
diskutert. Avslutningsvis vil en med bakgrunn i plantetektonikk og 
paleoseanografi se hvordan de tidlig-diagenetiske prosessene, dvs. 
variasjoner i hovedfaktorene oksygen/karbon og kalsiurnkarbonat, 
varierer som en følge av de mer storstilte geologiske prosesser. 
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Fig.10 Primær biologisk produksjon i verdenshavene i mg av organi sk 
karbon pr m /dag (Demaison & Moore 1980) 
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Fig.11 Prosent organisk karbon i overflatesedimenter (Dema.ison & 
Moore 19d0) 
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POREiJANNSSAl11'1ENSETi:HNG OG DIFFUSJON 
Variasjoner i porevannets sammensetning er en effektiv indikator på de 
diagenetiske prosesser. 20% økning av løst Ca kan tilsvare en vekt­
reduKsjon på 0,02% av total karbonat (Berner 1980). Hineralogisk/ 
geokjemisk er en slik oppløsning vanskelig å spore, mens analyser av 
porevannet lan3t lettere vil gi informasjon. Sammensetningen av pore­
vann viser raskt en markert endring sammenliknet med overliggende 
bunnvann (Sayles 1981) ( Ta b el l 1). 
Et generelt bilde fra Nord-Atlanteren og fra områdene mellom Afrika og 
AntarKtis viser anrikning av Na, Ca og total alkalinitet, mens Mg og K 
er i underskudd. Denne trenden fortsetter også ned mot større dyp 
(Gieskes 1983) (Fig. 12 og 13) (se også Anderson et al. 1976, Manheim 
1976). Silika-innholdet er mer variabelt med økende innhold ned til 
ca. 100 m. Det faktum ac innhold av Ca øker tilsvarende som Mg a vt ar , 
for så å avta, antas å reflektere at reaksjonen skjer i underliggende 
basalt (lag I I) (Gieskes 1983). 
En kan for øvrig spore forskj ell i porevannssammensetning mellom 
sedimentene nær og langt vekk fra en spredningsakse. I områder med 
cynt sedimentdekke, 100 m, vanligvis nær spredningsaksen, er pore­
vanns-sammensetningen lik havvannets sammensetning (Gieskes 1983). 
Dette forklares som en følge av sirkulasjon av sjøvann gjennom sedi­
mentene, og hvoretter det skjer en reaksj on med den underliggende 
basalt. I omrader med tykkere sedimentlag skjer ikke denne sirkula­
s jonen og konsentrasjonsgradienter bygges opp, fortsatt som en følge 
av reaksjoner i lag II. 
I omrader med høyere sedimentasjonshastighet og med bl. a. tilførsel av 
vulkansk materiale, vil reaksjoner i sedimentsøylen maskere gradien­
tene for reaksjoner i lag I I  (Gieskes 1983). De viktigste reaksjonene 
er omvandling av vulkansk materiale. 
Tabell 1 Sammensetning av bunnvann o g  porevann fra sedimenter i 
sydlige Atlanterhav. Referanse til sammensetning av 
overflatevann fra Sargassohavet (Sayles 1981) 
DYP (CM) KO�SENTRASJONSENDRINGER (MEQ/KG) KONSENTRASJON 
6.t�a + 6.11g2+ 6.Ca2+ 6. K+ 6. so2- 6.Alk Si ( OH)4 pH 
( ul'1) 
aunnvann 0.06 -0.03 -0.02 -0.008 0.04 (2.44) 6 '7.91 
J o.; -0.4 0. 5 0.01 o. 1 0.5 185 7.92 
30 0.6 -0. 4 0.8 o.a 0.3 0.9 250 '7.84 
100 1.1 - 1 . 0  0.6 -0.05 -0.23 0.9 288 '7.92 
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Fig. 12 Konsentrasjon-dyp profiler ved DSDP sit e �39. L itologi : 
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I = silty clay; II = nanno ooze and nanno clay; II I = green 
and grey silty clay and nanno ooze; I V  = brown silty clay and 
clayey silt; V = nanno clay ; VI = basalt (Gieskes 19d3) 
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Fig. 13 Konsentrasjon-dyp profil ved DSDP sit e 2d5. Litologi: 
I = zeolitic clay; II = nanno ooze; I I I  = nanno ooze, 
siliceous; IVa = glass shard nanno ooze; IVb = sandy 
siltstone, nannos and glass shards; V = basalt 
(Gieskes 1983) 
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Som de t fr amgår, skjer det en omfattende utveksling av ioner mellom 
sedime nt og hav. 0eler av denne diffusjonen skyldes reaksjoner i 
sedimentene selv. I t illegg, som bakgrunnsverdier, kommer diffusjon 
som en følge av reaksjone r av basalt i lag II. Den relative mengden 
fra de to forskjellige kildene er ikke kjent. 
Selv om det er be heftet med stor usikkerhet, er fluks og diffusjons­
koeffisienten bestemt for en rekke ioner (Manheim 197�) (Fig. 14). 
Tilførselen fra land er også inkludert i disse beregning ene. Fig. 14 
illustrerer den omfatte nde frigiving av ioner til sjøvann, og en kan 
dele eleme ntene inn i fire grupper (Manheim 1976): 
1) Elementer frigitt som følge av nedbrytning av organisk 
mate riale : I, Br, NH3, HC03• 
2) Elementer som i redusert tilstand er lettere løselige: 
F'e (II), Mn(II), Co(II) , Pb(II). 
3) Elementer kontrollert av løselighet for karbonat og 
fosfa tlikevek t. 
4) Elementer som e r  kontrollert av likevekt (og ionebrytnings­
re aksjoner) for silikat mineraler: Na, K, Ca, Mg. 
Gruppe 1-3 er e leme nte r som fortrinnsvis omsettes i sedimentenes 
øverste me ter,  mens elementer i gruppe 4 er sterkt influer t av 
reaksjoner i lag II. 
Til tross for at denne type bere gninger er beheftet med stor 
usikke rne t, illustrerer den et fundamentalt prinsipp: mellom havvann 
og jordskorpa skjer det en omfattende elementutveksling hvor de 
kraftigst e gr adientene finnes nær overflata. Migrasjon og den 
gje nsidige intraksjon mellom de respektive ioner/elementer er således 
essensen i de tidlig-diagenetiske prosesse r. 
Fig. 14 
Fluks av løste ioner 
fra sedirænt til hav­
vann (+) og fra hav­
vann til sediment ( - ) . 
Fe/Fr angir forholdet 
rællom diffusiv fluks 
og tilførsel fra elver 
(M:mheim 1976) 
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PRINSIPPER FOR MINERALDANNELSE SOM F�LGE AV MIKROBAKTERIELL 
NEDBRYTNING AV ORGANISK KARBON 
Oppløsning og mineralutfelling eller diagenetisk re-distribusjon er 
nær knyttet til metabolistiske reaksjonsserier (Fig. 15). Hovedprin­
sippet er også illustrert i Fig. 16 hvor en ser den sekundære anrik­
ning i henholdsvis oksiske/anoksiske sone. For den videre diskusjon 
vil felling av mangan bli brukt som eksempel (Etter Froelich et al. 
19 79). 
I sone 4 (Fig. 15) vil mangan løses og diffundere oppover og felles i 
sone 3 .  Konsentrasjonen avtar inn mot det nivå hvor utfellingen skjer. 
Dypet for denne reaksjonen er balansert av diffusjon av oksygen ned­
over og diffusjon av mangan oppover. Felling skjer etter reaksjonen 
(Fig. 17): 
2 Mn2+ + 02 + 2 H20 = 2 Mn02 + 4 H+ 
Følgelig må diffusjonen av mangan være det dobbelte av oksygen 
diffusjon nedover. 
Ved ny sedimenttilførsel vil utfellingsnivået forskyves inn i sone 4. 
Hanganoksyd løses, og det skjer ny migrasjon og felling. Denne pro­
sessen går kontinuerlig, og under stabile forhold vil nivået være 
konstant. Denne idealiserte tilstanden kan i praksis være noe mere 
innfløkt. Endring i bunnvannssirkulasjonen kan gi redusert oksygen­
tilførsel. I nnstilling av nye diffusjonslikevekter skjer ikke spon­
tant, og manganoksyd kan opptre i to nivåer: et moderne og et relikt. 
Videre kan bioturbasjon gi en utglatting av manganoksydfordelingen. 
Dersom balansen mellom tilført oksygen og mangan er tilfredsstilt i 
selve havbunnen, kan fellingen skje i overflata. Manganskorper i 
wstersjøen forklares på denne måten (Bostrom et al. 1982) . I Barents­
havet finnes også jern, alternativt mangan-skorper på havbunnen. 
Jernskorpene er trolig dannet som fellingshorisonter nede i sedimentet 
for så å bli eksponert ved senere erosjon (Forsberg 19d3). 
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Fig.15 Skjema tisk fordeling av konsentrasjon av utvalgte ioner i 
porevann (Froelich et al. 1979) 
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HEMIPELAGIC PELAGIC _... 
iig.16 Skisse som illustrer prinsippe t for diagenetisk refordeling 
I den oksyderte sonen anrikes Hn, Ni, er, La 
I den reduserte sonen anrikes er, V, U 
(Etter Bonatti et al. 197 1) 
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Fig.17 Skjematisk presentasjon av løst og fast fase av mangan i et 
nypotetisK "Steady-state syste m" (Froelich et al. 19'79) 
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HANGANNODULER 
Mangannoduler i havdypet ble først kjent under Challinger-ekspedi­
sjonen, og har senere vært gjenstand for omfatt ende undersøkelser. 
Manganknoller kan i enkelte områder dekke mer enn 50% av havoverflata. 
Spesielt i Stillehavet er antallet noduler høyt. Hovedsammensetningen 
er l'1n0( OH) , men på grunn av den u ordnete strukturen vi l spore­
elementer bli tatt opp, og det er disse som gjør n odulene økonomisk 
interessante. Sammensetningene av nodulene viser klare provinser (Fig. 
18). Dannelsen er imidlertid ikke fullt ut klarlagt, selv om en etter 
tyve års intens forskning er kommet noe lengre (for diskusjon av 
ma.nganknoller se: Gladsby 19'77, Broecker & Peng 1982, Andrews et al. 
1983, Usui 1983) . Problemet for dannelse av mangannoduler kan 
sammenfattes til (Etter Broecker & Peng 1982): 
1) Mn og Fe er begge tungt løselige i vann og hvordan kan disse 
oksydene konsentreres vekk fra mulige kilder : kontin ent, 
midthavsrygg og sone for felling av ma.nganoksyd som i 
dyphavssedimenter er flere meter n ede i sedimentet? 
2) Radiometrisk datering viser gjennomsnittlig vekst hastighet 
på 2-3 mm pr. mill. år. Nodulene er 2-3 cm i diameter og 
representerer således et tidsintervall på flere millioner år. 
Sed i men tasjonshastigheten for omkring liggende sed i men ter er 
funnet å være langt høyere, 1 m/106 år. Hvordan kan så 
nodulene tilsynelatende forbli på overflata? 
COMPOSITIONAL REGIONS "' 
OF THE 
PACIFIC OCEAN 
x Southcrn Bordcrland Scamount 1 
Pr�tncc: Co rich, Ni & Cu poor l 
Contmcntal Border land.� 
Mn&Mo rich; N1,Co,Cu,l 
Pb,F• & Ti poor i 
X X Ni, Cu &Mn rich, 
Co poor 
X 
Ni rich, Co poor 
fWH 
Fig. 18 Generelle forskjeller i geokjemisk Sd.llliWi1setning i mangan 
noduler i Stillehavet (Etter Kennett 1982) 
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Kilden for jern og mangan er av mange an ta t t  å være diffusjon fra 
underliggende sediment. Utfelt roanganoksyd på drop ps tein i An tark tis 
kan indikere utfelling fra sjøvann. Mangannodulene viser of te en for­
skjellig sammensetning på over- og undersida (Broecker & Peng 1982), 
og utfelling fra h avvann synes ikke å forklare de t te. 
Hvordan kan så nodulene forbli på overfla ta? De er tyngre enn sedi­
mentene omkring. Broecker & Peng har gjort følgende tankeeksperimen t: 
Det er en steady-state tils tand mellom veks thas tig he t for nodulene og 
for sedimen tasjonen, dvs. a t  nodulene begraves. Noduler i sedimen ter 
viser få tegn til korosjon, og forholdet mellom nodulveks t og sedi­
rnen tasjonshastignet kan brukes til å forutsi konsen trasjonen av no­
duler i sedimen tene. I et sedimen t hvor akkumulasjonsh as tig he ten er 
tre meter pr. 106 år vil, dersom noduldannelsen er 3. 106 år, 9 meter 
sediment være avsatt, og an tall noduler i sedimen te t er lik an talle t 
på overfla t a. En generasjon noduler er begravet i tre mill. års sedi­
ment. Ved å sammenlikne an tall noduler som kommer inn i en kjerneprøve 
fr a sedimen tet med de som en får fra overfla t a, kan an tallet "døde"/ 
"levende" noduler pr. volumenhet sedimen t beregnes. Beregninger av 
Bender et al. 1966 kan tyde på at en slik "likevek t" eksis terer. 
Nodulene er konsentriske, hvordan kan denne veks ten foregå? En mulig­
het, for øvrig ennå ikke påvist, er at gravende organismer sørger for 
at nodulene beveger seg. Det te kan også være en mekanisme som u tvirker 
at nodulene forblir på overfla ta. Dersom bio turbasjon sørger for 3 �m 
hevning pr. år, vil nodulen holde tritt med sedimen tasjonshas tighe ten. 
De siste års studier av noduler har lagt vek t på miljøe t i vannmassene 
over, og bl. a e t  større prosjekt (Andrews e t  al. 1983) viser e t  god t 
samsvar i sammensetningen mellom nodul og sporeelemen t sammensetning i 
biomassen i overflatevanne t. E t ter sedimen tasjon løses det biogene 
materiale t, og ved diagene tisk dis tribusjon mobiliseres elementene, 
som så igjen felles i tilknytning til nodulene. 
SULFATREDUKSJON OG JERNSULFIDDANNELSE 
Di agenetisk dannet pyritt og lukt av H2S er for mange geologer det 
første møte med tidlig-diagenetiske prosesser. Ved siden av å være en 
god illustrasjon på denne type prosesser, er svovel-jern-karbon sys­
temet kvantitativt det viktigste leddet i karbonomse tningen. Normalt 
er det rik tilgang på sulf at, og denne prosessen er den vik tigste 
e t ter den primære nedbrytning av karbon med oksygen. 
Den geokjemiske syklus av karbon og svovel u tgjør tilsammen en av de 
kon trollerende reaksjoner for oksygeninnholdet i a tmosfæren (Garrels & 
Perry 1974, Holland 1979). De t org aniske ma teriale t som sedimen teres, 
er et overskudd av fotosyn tesen over forbrenning, og bak teriell 
nedbrytning av org anisk karbon med dannelse av H S og videre jern­
sulfid represen terer underskudde t. Pyri t t  og de t organis ke ma teriale t 
som ikke oksyderes, er fundamen talt, da det fjerner karbon og svovel 
fra have t. For å fullføre denne syklusen må disse komponen tene til­
føres atmosfæren ved forvitring (Berner 1982). 
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Dannelse av jernsulfidforbindelser 
Jernsulfid eller pyri t t  (fig. 19) er danne t på flere måter. Trolig 
skjer reaksjonen førs t mellom H S og jernoksydforbindelser til 
m ackinawitt, som videre kan reagere med frit t svovel og danne grei­
git t. Greigitt vil videre rekrystalliseres til fr amboidal pyritt (Fig. 
20), trolig den mes t vanlige form for pyri ttdannelse i overfla tesedi­
men ter. Kubisk pyrit t er trolig danne t mer direkte uten disse mellom­
leddene, even tuel t kun via mackinawi tt (Raiswell 1982). Kildene for 
jern er trolig flere: krystallgitter i silik a ter, absorberte oksydlag 
på leirmineraler og even tuel t også organiske kom plekser (Goldh aber & 
Kaplan 1974). 
Svovel i sin helhet produseres under den mikrobakterielle nedbryt­
ningen av sulf a t, og under denne prosessen skjer en iso topfr aksjon­
ering med anrikning av let te iso toper 32S (Kaplan & Rit tenberg 1964) 
(se også Goldhaber & K aplan 1974, s 585). Imidlertid avhenger fr ak­
sjoneringen av hvilke ty per bakterier som gir omsetning av sulf at. De t 
generelle bilde t er imidlertid at le t te iso toper, 32S, anrikes i sul­
fidfaser, mens de tunge iso topene, 34S, anrikes i sulf at. 
Alternative jernforbindelser 
Hvorvidt jern inngår i sulfid eller andre forbindelser, er i hovedsak 
bes temt av tilgangen på sulf a t. I sterkt anoksiske miljø med under­
skudd av sulfat, vil jern inngå i sidertitt (FeC03) og rodokrosi tt 
(MnC03). I tillegg vil viviani t t, Fe3 (P04) • 8 H20, kunne felles. 
Både vivianitt og siderit t er assosierte miljøer med dannelse av me tan 
(Berner 1981). Disse mineralfasene er imidler tid mer vanlige i ikke­
marine anoksiske miljø (se bl.a Rosenqvis t 1970). 
Fig. 19 a) S EM-bilde av framboidal pyri tt. Målestokk: 5 �m 
b) S EM-bilde av fr amboidal pyrit t, merk krystall-liknende 
fla ter. Måles tokk: 2 �m ( Elverhøi 1977) 
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Fig.20 Skjematisk framstilling av pyrittdannelse i de øvre 
sedimentlag (Goldhaber & Kaplan 1974) 
KARBONAT 
Innledning 
Hoveddelen av karbonat som sedimenteres er biogent dannet som arago­
nitt og kalsitt med varierende Mg-innhold. Ved lave breddegrader skjer 
det en omfattende karbonatakkumulasjon på grunne områder. Klassisk er 
Banamas-banken. Hoveddelen er fra bentiske organis mer. Pelagisk kar­
bonatproduserende organismer dominerer sedimentasjonen i dyphavet, 
imidlertid har en også bentoniske foraminiferer som bidrar til sedi­
mentasjonen. 
Karbonatakkumulasjoner på grunne marine områder er i hovedsak i den 
del av vannsøylen som er mettet eller bare svakt undermettet på eaco3, 
mens akkumulasjonen i dyphavet skjer i sterkt undermettet vann. Det 
bioklastiske materialet er også forskjellig, relativt grovkornet på 
grunne marine områder og silt-sand partikler i havdypet. Med bakgrunn 
i de forskjellige prosessene som virker, blir de to områdene behandlet 
separ at. 
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Diagenese av dyphavskarbonat 
Over CCD-dypet vil karbona t u tgjøre hoveddelen av sedimentene med 
tilnærme t karbona tfrie avse tninger under CCD-dypet ( Fig. 21). Under 
diagenesen er det vanlig å observere at coccolit ter og diskoasteres er 
mot takere av semen t, mens planktoniske foraminiferer løses og avgir 
ma teriale. Hoveddelen av oppløsningen skjer trolig meget raskt, i 
løpet av mindre enn seks år, og begrenset til de øverste mm av bunn­
sedimente t (Keir 1982). 
Oppløsningsh as tigheten på havbunnen er i stor grad kontrollert av 
graden av underme tning av GaC03 i b unnvannet ( Keir 1982) ( Fig. 22). 
Gr aden av underme tning i selve sedimentoverfla ta kan imidlertid være 
mindre enn i bunnvannet over på grunn av e t  tynt laminært diffusivt 
bunnlag hvor det kun skjer en diff usjons transport mellom sediment -
vann (Schink & Guinasso 1977, 1978). Denne effekten synes å øke med 
økende grad av underme tning (Keir 1982). Selve op pløsningsh astig heten 
er sterkt influer t av graden av underme tning. Ved å øke gr aden av 3 underme tning fra 0,2 til 0,3 øker oppløsningsh astigheten fr a 2 mg/cm 
porevann/år til 10mg/cm3 porevann/år ( Fig. 22). Fr a denne figuren 
framgår de t også a t  oppløsningen er begrenset til de øvre mm av b unn­
sedimente t. Graden av undermetning i b unnvannet er som vi skal se 
senere, en funksjon av de mer storstilte sirkulasjonsmønstre i h avene, 
slik at selve oppløsningsh astigheten av karboaat i dyphavet er influ­
ert av de oseanografiske forhold. 
Selve diagenesen i karbona tsedimentene i dyphavet er i de �vre 100 
me ter rela tiv t begrense t (Fig. 23) og kompaksjon er i denne sonen kun 
på grunn av tyngre overliggende sedimen ter (Garrison 198 1). Under opp­
løsning og u tfelling skjer de t også en isotop-fr aksjonering ved at den 
høyere tempera turen som semen ten dannes i, sammenliknet med temper a­
turen for dannelse av u tgangsmateriale t, gjør a t  den nydannete semen­
ten anrikes på le t te oksygen iso toper (Fig. 24). En tilsvarende reduk­
sjon mo t dype t gjelder også for Sr-innholdet i den nydanne te sementen 
( Garrison 198 1). 
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Fig. 21 Skjematisk frams tilling av fordelingen av dy phavssedimenter 
(E t ter Kennet t 1982) 
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Av s pesiell interesse for diagenese av karbona ter er dannelse av 
"hard-ground". Fra Fig. 24 framgår det at disse er danne t ved et miljø 
med et oksygenis otop- innhold lik sjøvann, dvs. nær overfla ta. I for­
bindelse med DSDP-boringer er hardgrounds nå påvis t flere s teder i 
dyphavet (Se Bathurst 1983). I enkelte av "skorpene" er lav-Mg-kalsi t t  
(coccolitt-ooze) erstattet med høy-Mg-mikrokrys tallin sement. 
Dannelsen av "hard-ground" er ikke klarlagt. Til en viss grad kan 
liti fisering av karbonat skje ved in teraksjon med undersjøisk 
forvitring av basalt ( Garrison 1981). Innholde t av tunge oksygen­
isotoper er langt lavere enn dype t skulle tilsi, og det te forklares 
som inn trengning av løsninger fra dypet. 
OPPLØSNINGSHASTIGHET: MG/CM3/ÅR 
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Sedimentasjonshastighet = 1 cm/år 
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,.�ig.22 Hodell for oppløsningshastighet som en funksjon av dypet i 
sedimenter fra Stillehavet (Etter Keir 1982) 
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Fig.24 Sammenheng mellom porøsitet og oksygen-iso top forhold i 
kalks teiner (Etter Scholle 1977 og Cook & Engber t 1983) 
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Grunt marine karbonat avse tninger 
De tidlig-diagenetiske prosesser for grun t marine avse tninger er til­
svarende som for dyphavs- avse tninger s terk t influer t av porevannets og 
havvanne ts sammensetning og grad av underme tning. For de grun t marine 
avse tninger er porevanne ts sammense tning kon troller t av inn trengning 
av ferskvann (Fig. 25). De fles te grun t marine avse tninger har deler 
av sitt kompleks over havnivå, og ferskvann vil trenge ned. Bruker vi 
"isfjell"-prinsip pet, vil en med b asis i te t the tsforskjeller mellom 
fersk- og sal tvann ha et forhold på 1: 40. I na turen finner en et noe 
reduser t forhold, mere typisk er at 1 me ter over havnivå tilsvarer 32 
me ter under (Longman 1980). Ferskvann er s terk t underme t te t  på CaC O , 
mens marin t over flatevann er svak t overmet te t (Longman 1980, Broecker 
& Peng 1982). Hed bakgrunn i fordeling av marin t/fersk t vann er det 
vanlig å dele de diagene tiske prosessene inn i følgende fire 
hoved typer (Etter Longman 1980, se også Fig. 25): 
t"larin freatisk sone 
Blandingssone 
Fersk frea tisk sone 
Vadose sone 
Bathurs t ( 1983) utvider inndelingen noe da han innkluderer diagenese 
som skyldes inntrengning av porevann som er presse t ut under ko mpak­
sjonen av underliggende formasjoner. 
Som de t framgår av Fig. 25, kan de enkel te sonene inndeles i subsoner 
som en funksjon av 1) porevannsskjema, 2) grad av underme tning av 
CaC03 og 3) sirkulasjonshas tigheten av porevanne t. Det er ikke her 
meningen å gå nærmere i de talj i de enkel te diagene tiske prosesser. 
Det vises i stedet til oversik tsarbeider av Folk ( 1973, 19'74), Ma thews 
(1974) , Ba thurs t (1975, 1983), Friedman & Sanders (1978), Moore (19'79) 
og Longman (19d0) . Hovedpoenge t og konklusjonen for tidligdiagenese er 
at fordelingen av ferskvann ned i karbonatsedimen tene er en al t over­
veiende faktor. I tillegg kommer diagenese under innsynkning som en 
følge av inntrengning av porevann fra underliggende formasjoner. 
Tidlig-diagenesen av grun t marin t karbona t vil da være s terk t influert 
av havnivå, og som i pleis tocene med raske variasjoner av havnivå, har 
de grunt marine avsetninger gjennomgåt t omfa t tende diagene tiske syk­
luser. 
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SI LIKA 
Silika er tilsvarende som karbona t til ført dyphave t fra biogen 
produksjon. Havvannet er underme t tet på amorf silika i hele vann­
søylen, og opplø sning av silik a skjer umiddelbar t e t ter dannelse 
(Broecker & Peng 19d2). O ppløsningen av amorf silika skjer dels under 
sedimentasjon, men trolig skjer hoveddelen av oppløsningen på hav­
bunnen (Broecker & Pang 1982). Oppløsningshas tighe ten for amorf silika 
er bestemt av følgende tre faktorer: 
1) Temperatur, trykk og innhold av amorf silika i bunnvanne t. 
2) Tilførsel av ikke-amorf silika. 
3) Tilførselshastigheten av amor f si lika. 
Beregninger viser a t  økt til førsel av amorf sili ka også gir ø k t  andel 
akkumu lert silika ( Broecker & Peng 1982) (Fig. 26). Sedimen tasjon av 
amor f silika er således forskjellig fr a ak kumulasjon av karbona t. 
P roduks jon av silika er begrense t til enkel te områder, spesiel t up­
welling, mens karbonat produseres mer jevn t over de t hele. Dybde­
fo rdelingen av karbona t  er også bes tem t av CCD-dype t • 
...J 
<( Q. 
o 
a:: 
' 
.J 
<( a. 
o 
<t 
Fig .26 Sa mmenhengen mellom sedimen ter t amorf silika (RoPAL ) og 
akkumulert amorf silika (AoPAL) som en f unksjon av sedimen ter t 
amorf silika. Forskjellige verdier for oppløsningshas tighe ten 
s+er angitt ( Broecker & Peng 1982) 
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Amorf sili ka vil gradvis omvandles til kvarts mo t  dype t, med opal CT 
som e t  melloms tadium, men i de øvre sedimen tlag er denne omvandlingen 
vanligvis begrense t (Piscio t to 1981). Amorf silika er imidlertid en 
viktig byggestein for andre silika t-mineraler: smek titt, palygorskitt, 
sepioli t t  og even tuel t også K-feltspa t. Spesielt i områder med til­
førsel av silika (radiolar ooze), og hvor leirmineraler mangler, vil 
sepiolitt dannes (Wollas t 1974). Ifølge Wollas t er videre dannelsen av 
sepiolitt den reaksjon som kon trollerer silika-konsentrasjonen i sedi­
mentene. Sayles (1981) har rekalkulert li kevektskonstan tene og trolig 
er dyphavssedimen tene generelt underme t te t  på silika med hensyn til 
felling av sepioli tt (Fig. 27). Hva som bes temmer konsen trasjonen av 
silika, er for tsa t t  i kke klarlagt. 
Andre diagene tiske silikatmineraler er zeolit tmineraler. Disse opptrer 
i områder med lav sedimen tasjonshas tighet i områder under CC D-dypet. 
Phillipsit t er kvantitativ t de t vi k tigs te mineral, og kan i enkelte 
områder i S tillehave t utgjøre opp til 50% av bunnsedimen tene (Cronan 
1974). Dannelsen er i k ke klarlag t, men minerale t op ptrer i nær for­
bindelse med omvandlingsprodukter av vul kansk ma teriale (polyarskit t). 
Tilsvarende er clinop tilolit t e t  zeolit tmineral som forekommer i dyp­
havssedimen tene, også danne t av eller i til kny tning til reaksjoner 
mellom vulkansk ma teriale og vann (Hay 1966). Phillipsit t opp trer kun 
i assosiasjon med Si-tefra, mens clinop tiloli t t  er assosier t mafia­
vulkanske avse tninger. 
A 
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13.2 
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log aSi(OH)4 
-3.0 
Beregning av løslighet for sepiolit 
er basert på reaksjonen: 
2Hg0•3Si02•nH2o + mH20 =< 
2Mg2+ 3Si(OH)4 + 40H-
m + n = 8 
A : Data fra Christ et al. (1973) 
rekalkulert til 0°C og 500 atm 
B : Data fra Wollast et el. ( 1968) 
rekalkulert til 0°C og 500 atm 
C : Data fra Christ et al. (1973) 
rekalkulert til 20° og 500 atm 
D : Leslighet av amorf silika beregnet av 
Sayles ( 1981): 0°C og 500 atm 
O: Bunnvann 
4t : Observerte verdier for sedimenter 
fra sydlige Atlanterhav ( Sayles 1981) 
Fig.27 S tabili te tsdiagram for sepiolit t (Sayles 1981) 
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BLACK SEA 
s A "POSITIVE WATER BALANCE BASINw 
l� 250Km 
ORG. CARB. 1 -15% 
Fig.28 Eksempel på anoksisk terskel-basseng (Demaison & Moore 1 980) 
w 
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5 
fig.29 Eksempel på anoksisk miljø på grunn av up-welling (Demaison & 
Moore 1980) 
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T I DL IG-DI AGENET ISKE PROSESS ER I REL ASJON T IL PAL EOSE ANOGR A FI OG 
PL A TETE KTON I KK 
De tidlig-diagene tiske prosessene omfa t ter e t  vid t spekter av fysiske, 
kjemiske og biologiske re aksjoner. Disse prosessene represen terer den 
innledende omvandling av sedimen ter fra ukonsolidert ma teriale til 
bergar t. Hoved tyngden av reaksjonene skjer ved eller umiddelbar t under 
sedimen toverfla ta, og prosessene er i s tor grad kon troller t av for­
holdene i vannmassene, type tilfør t ma teriale, sedimentasjons­
hastighe t, bunns trømmer og innhold av oksygen i bunnvanne t. Disse 
f aktorene er igjen bes tem t av fordeling av land/hav, s prednings­
hastighe t og paleoklima/paleoseanografi. Sammenhengen mellom de 
tidlig-diagene tiske prosessene og de mer s tors tilte geologiske og 
oseanografiske prosessene kan illustreres ved følgende to reaksjoner: 
- Nedbry tning av organisk ma teriale. 
- Op pløsning av karbona t. 
Oksydasjon eller nedbrytning av organisk ma teriale bes temmer sedi­
mentenes geokjemiske miljø (oksisk-anoksisk) og derved forlø pet av de 
diagene tiske reaksjoner (Froelich e t  al. 1979, Berner 1981). Ved 
s terk t reduser t oksygen tilførsel vil overgangen oksisk - anoksisk skje 
på selve sedimen toverfla ta eller i enkel te tilfeller også i selve 
vannfasen. En kan skille mellom tre hoved typer av marine anoksiske 
bassenger (E t ter Demaison & Moore 1980): 
- Anoksiske terskelbasseng. 
- Anoksiske vannlag forårsake t  av up-welling. 
- Anoksiske vannlag i åpen t h av. 
Klassiske eksempler på terskelbasseng er Svar tehavet (Fig. 28) og 
0s tersjøen. Anoksiske lag på grunn av up-welling opptrer på kon ti­
nen tenes ves tmarginer (Fig. 29). U p-welling utenfor Peru bringer 
næringsrik t, men oksygenfa ttig vann innover sokkelen. Det næringsrike 
vanne t medfører høy organisk produksjon i overfla tevannmassene, mens 
de oksygenfa t tige vannmassene under gir anoksiske forhold med høyt 
innhold av organisk karbon i sedimen tene (gjennomsnitt 3,33j med 
maksimumsverdier på 11%). En finner også omfattende oksygenfattige 
vannlag (innhold av løs t oksygen : < 0,5 ml/l) i nordøstlige deler av 
S tillehave t og i nordlige deler av de t Indiske Hav på rela tivt s tore 
h avdyp, 250 - 1200 m. Dannelsen av disse oksygenfattige lagene er ikke 
full t u t  klarlag t, men er trolig hovedsakelig kontrollert av havenes 
s torstil te sirkulasjonsmøns tre (Demaison & Moore 1980). 
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Fig. 30 Fordeling av avsetningsmiljø gjennom kritt i Atlanterhavet 
(Tisso t  et al. 1980) 
Fordelingen av oksiske - anoksiske avsetnin gsforhold har også variert 
gjennom geologisK t id (Fig. 30). Atlante rhavet har i me sozoisk tid 
utviklet seg fra et anoksisk til et oksisk basseng (Tissot et al. 
19d0). Denne utviklingen er e n  følge av den pl atetek t onisk e utvikling 
og endringer i sirkulasjonsmønsteret. Innledningsvis bestod Atlanter­
havet av en serie bassenger, mens i sen kritt og tidlig tertiær fikk 
en et mer åpent hav med gjennomgå ende s irkulasjon. 
Karbonatkompen sasjonsdypet (CCD-dype t) er en dynamisk likevekt bestemt 
av bunnv annets grad av unde rmetnin g og tilførsel av karbon at. Under 
perioder med høyt havnivå binde s karbonat på sokkelområde ne og CCD 
heves (f. eks .  Kennett 1982) (Fig. 3 1). Unde r regre ssive pe riode r  
tilføres dyphavene mer karbonat og CCD falle r. Enkelte variasjone r  i 
CCD-dypet kan imidlertid ikke forklares ved variasjone r i havnivå. De n 
markerte senkningen av CCD-dypet i tidlig oligocene er trolig forår­
saket av endr i nger i bunnvannsirkulasjonen i verdenshave ne som en 
føl ge av dannelse av sjøis og kaldt bunnvann i Arktis (AABW) (Kennett 
19d2). Det kalde bunnvannet økte den termoh aline sirkulasjone n ,  bunn­
vannets CO -innhold ble redusert, dette igjen resulterte i senkning av 
CCD-dypet. 
34 
:z: 
t­
o. 
l&J 
o 
o 
l&J 
..J 
� 
50 100 150 
AGE B. P. (my ) 
Fig.3 1 Variasjoner i karbonat kompensasjonsdypet (CCD) i Det Indiske 
Hav, Stillehavet, N-S Atlanterhave t. Figuren viser også de 
eustatiske havnivåendringer (Etter Kennett 1982) 
Det må understrekes at de to eksemplene er skjematisk diskutert og kun 
viser hovedtrekkene av de kontrollerte mekan ismer for reaksjone n e. Ved 
å studere prosessene i detalj vil en finne et langt mer komplisert 
bilde. De to eksemplene kan imidlertid nyttes som en illustrasjon av 
et storstilt og egen tlig delikat system av platetektoniske bevegelser, 
mikroorganismers liv og de tidlig-diagenetiske prosessene. 
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BAKGRUNN 
Vi er alle kjent med landskapet vårt og de glasialt utformete U-daler. 
På Vestlandet er fjorder og daler dominerende, og så vel bosetning som 
ferdsel og næringsvirksomhet har vært bestemt av fjordene. Et kjent 
trekk er vannmagasin i hengende sidedaler med rørgater eller tunneler 
ned til kraftstasjonen i hoveddalen. 
At breer har en stor innflytelse på utformingen av landskapet, har 
vært kjent siden midten av forrige århundre. Forbes (1843) foretok 
målinger og observasjoner av Mer de Glace og viste hovedprinsippet for 
brebevegelse og hvordan breer transporterer partikler, som igjen 
polerer berggrunnsoverflaten. 
Ved århundreskiftet ble det publisert flere arbeider der prosesser i 
bresålen ble brukt til å forklare landskapsformer som daler og botner. 
I denne sammenheng bør Gilbert (1906) nevnes. I hans arbeid "Cres­
centic gauges on glaciated surfaces" presenteres ideer om de sub­
glasiale prosesser som først 50 år senere ble tatt op p og formulert 
matematisk: trykkforhold i kontakt mellom berggrunn og partikler i 
bresålen, breens bevegelse rundt forhøyninger. 
I tillegg til klare bevis for breerosjon som daler og fjorder, har en 
skuringsstriper. Så tidlig som i 1846 ble det utført eksperimenter 
foran en bre ved at en 3 mm dyp fure ble risset inn i berggrunnen 
(Simony 1871). Ti år senere rykket breen fram, og etter tilbake­
trekning var merket fjernet og en glatt polert flate kom fram. 
Et håndfast bevis for breerosjon finner en også i de gråfargete og 
"møkkete" breelvene. For de fleste som ferdes i høyfjellet, er de 
melkehvite breelvene et karakteristisk trekk. Det høye slaminnholdet i 
disse elvene har også vassdragsutbyggere fått stifte bekjentskap med. 
Breens erosjonsprodukter er et effektivt slipemiddel i turbinene. 
PROBLEMSTILLING 
Basert på et vidt spekter av geomorfologiske og glasialgeologiske 
studier har følgende oppfatning om glasial erosjon vært dominerende 
(Flint 1971, Embleton & King 1975, Gravenor 1975, Sugden 1976): 
- I sentrale deler av en innlandsis er erosjonen relativt be­
grenset, og omfatter trolig kun fjerning av preglasialt for­
vitringsmateriale (regolith) og utglatting av berggrunnen. 
- Omfattende glasial erosjon er konsentrert i områder med konver-
gent isstrøm, dvs tidligere daler og fjorder. 
Støtte for ideene om begrenset glasial erosjon har en også fra geo­
kjemiske undersøkelser av glasigene sedimenter. Her i Norge har 
undersøkelser i Numedalsområdet indikert innblanding av tertiært pre­
glasialt materiale i moreneavsetningene (Roaldset & Rosenquist 1971, 
Rosenquist 1975). Spesielt blir det høye kvartsinnholdet og det rela­
tivt høye innhold av absorberte sjeldne jordartselementer (REE) i 
morene forklart som innblanding av preglasialt forvitringsmateriale. 
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Et diametralt motsatt syn, altså glasial dypforvitring i de sentrale 
deler av en innlandsis, er også blitt diskutert i de senere år (White 
1972, Laine 1980). Whites utgangspunkt er at de skandinaviske og nord­
amerikanske prekambriske skjoldområder er sammenfallende med de til­
svarende isdekker. Manglende paleozoiske sedimenter i disse områdene 
skyldes, ifølge Wbite, omfattende kvartær glasial erosjon. 
At breer i stor grad har ut formet landskapet vårt er kjent; spørs­
målet er imidlertid hv ordan dette har skjedd og hvor raskt prosessene 
har foregått. Et annet spørsmål er: Hvor er erosjonsproduktene og ved 
hvilke prosesser er de fjernet? Videre er det av interesse å vite 
hvordan glasiale erosjonsprosesser skiller seg fra andre ero­
sjonsprosesser og hvordan erosjonshastigheten er, sammenliknet med 
andre områder. Kort sagt: hvordan og med hvilken intensitet har breer 
formet landet vårt? 
HVORDAN KAN PROBLEMENE LØSES 
Det er nå allment akseptert at breer eroderer ved å plukke materiale 
fra berggrunnen samt v ed abrasjon eller "sandpapir-effekt". I tillegg 
kommer erosjon av su bglasiale smeltevannselver. Men hvordan skjer 
egentlig disse prosessene? At dette er kompliserte prosesser, er 
kjent for de fleste. Geologer og geomorfologer har nyttet og vil fort­
sette å nytte sine tradisjonelle verktøy: observasjon i felt og påføl­
gende tenkearbeid. Fysikere og glasiologer vil i større grad nytte 
likninger eller rrøtematiske beregninger. I løpet av de siste ti år har 
rene glasiologer og glasialgeologer stimulert hverandre til å utvikle 
mer handfaste teorier for glasial erosjon og subglasiale prosesser. 
Før vi går nærmere inn på dette, vil vi imidlertid se på de kvanti­
tative aspekter av glasial erosjon. 
GLASIAL EROSJON - KVANTITATIVE ASPEKTER 
Vi har fire metoder for kvantitativ informasjon om breenes erosjon: 
- Kunstig erosjon. 
- Landskapsrekonstruksjon. 
- Beregninger basert på volum av glasiale sedimenter. 
- Beregninger basert på materialtransport i smeltevannselver. 
Kunstig erosjon 
Et nå etter hvert klassisk eksempel er Boultons (Boulton 1974) forsøk 
med erosjon av forsk jellige materialtyper under breer på Island og i 
Sveits. Erosjonshastigheten for henholdsvis marmor og basalt var 3 og 
1 mm/år. 
Landskapsrekonstruksjon 
Dette er åpenbart en subjektiv metode hvor utformingen av det pre­
glasiale relieff er vel så mye grunnet på fri fantasi som geologisk 
kunnskap. Overfordypning er tradisjonelt brukt som et minimumsmål for 
glasial erosjon. Våre fjorder antyder minst 1000 m erosjon. Holtedahl 
(1975) har forsøksvis angitt landskapet før og etter kvartærtidens 
nedisninger (Fig. 1). Denne type d iagram er, ifølge Holtedahl, mer 
ment som en illustrasjon enn som et direkte mål. 
c- Aurlandsf1 
Fig. 1 Blokk-diagram som illustrere utviklingen av et landskap som 
følge av iserosjon fra områdene mellom Sognefjord en og 
Hardangerfjorden (Etter Holtedahl 1975) 
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Fig. 2 Sprekkmønster i gran itt (avlastn ingssprekker) . Basert på 
sprekkmønsteret er den pre-glasiale overflaten rekonstruert 
(Etter Jahns 1943) 
Et mer presist mål for glas ial erosjon har en fra beregn inger av av­
skalling eller erosjon av oppsprukket gran itt (Jahns 1943 ). (Fig. 2). 
Ved å rekonstruere overflaten av oppsprukket granitt - avlastnings­
sprekker - er minimums-erosjonen anslått t il 10-20 m for kumulativ 
kvartær erosjon av de nordamerikanske isdekker. Maksimumsverdi er 
anslått til ca. 30 m. For kvartærtiden, her 1 mill. år, er erosjons­
h astigheten 0,02 mm/år. 
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Ved denne form for beregning blir erosjonen gjennomsnittsverdier for 
hele kvartærtiden. Andrews (1972) har for bottenbreer i Baffin Island 
og Colorado beregnet midlere erosjonshastighet t il henoldsv is 0,06-0,2 
mm/år og 0,6-1,3 mm/år. 
�iC!.sseberegning 
Et klassisk eksempel på denne metoden er A.M. Hansens arbeider fra 
1894 (Hansen 1894) . Volumet av de glas iale avsetninger på Nord-Europas 
sletteområder ble anslått t ilsvarende en omfattende erosjon av Skandi­
navia. En tilsvarende beregning (Flint 1957) for Nord-Amerika indi­
kerte 10 m kvartær erosjon. 
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F i g. 3 Sediment-typer og sedimentasjonsprosesser i fjorder på Sval­
bard. Sedimentasjonshastighet angitt nederst på figuren. 
Mer pres i se masseberegn inger med dater ing av materialet er foretatt 
for bottenbre-erosjon under Yngre Dryas på Nordvestlandet (Larsen & 
Mangerud 198 1). I løpet av en 700 års-periode ble anslagsvis 
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1 13 000 m3 av berggrunnen fjernet i et 0,25 km2 stort område. Dette 
t i lsvarer en erosjonshastighet på 0,6 mm/år. Masseberegningen er 
basert på detaljerte sedimentologiske studier hvor en har hatt tilgang 
på daterbart materiale. 
I de senere år er denne type beregninger også foretatt for subpolare 
breer på Svalbard (Elverhøi et al. 1980, Elverhøi et al. 1983). 
Sedimenttilførselen fra den ca. 1000 km2 store Kongsvegen/ Kongsbreen 
innerst i Kongsfjorden blir i hovedsak avsatt i et indre basseng, ca. 
15 km� Den årli ge sedimentasjonen, ca. 7-10 cm, er beregnet ut fra 
organiske varv og fra sedimentmektighet over daterte lagflater/ 
se ismiske reflektorer (F i g. 3). Erosjonshastigheten er beregnet til 
1 mm/år. 
Masseberegning er også utført for glasiale dyphavssedimenter i vest­
l i ge deler av Nord-Atlanteren (Laine 1980). 106 km3 er antatt erodert 
fra østl i ge deler av Nord-Amerika og sydlige Grønland i løpet av 
kvartært iden. Dette volumet er beregnet å tilsvare en erosjon av ca. 
100 m for de tilstøtende landområder. Hoveddelen, 55-95%, ventes å 
representere glasial erosjon. Disse verdiene er en størrelsesorden mer 
enn verdi ene anslått av Flint ( 1957), og nyttes bl.a. som støtte for 
ideen om en omfattende glasial-erosjon av det nordamer ikanske konti­
nent (se White 1972, Laine 1980, Andrews 1982). 
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Smeltevann og materialtransport 
Norges vassdrags- og elektrisitetsvesen (NVE) har gjennom mange år 
foretatt detaljerte målinger av vann- og slamføring fra norske breer. 
Lange måleserier har en spesielt fra Nigardsbreen, en østlig sidearm 
til Jostedalsbreen, og Engabreen, en utløper av Svartisen (henholdsvis 
13 og 12 år) (Kjeldsen 1983). Målingene har i hovedsak omfattet måling 
av materiale i suspensjon, men en har også forsøkt målinger av bunn­
transporten ved å montere et nett (av ubåtwire!) umiddelbart foran 
smeltevannstunnelen i brefronten. For norske breer er erosjonen ca. 
0,1-0,5 mm/år, tilsvarende en materialproduksjon på 260-1500 tonn/ km2 
lår (sediment yield). Bunntransporten i breelvene er anslått til 
40-50% beregnet ut fra utbygging av deltaer for smeltevannselver 
(Kjeldsen 1983). Erosjon for mindre breer på Svalbard er også beregnet 
etter denne metoden (Repp 1979). Erosjonshastigheten her er noe høyere 
enn for norske breer, 0,5-1 mm/år. 
Tilsvarende målinger er også utført for breer i Alpene (Maizels 1978) 
og for breer i Sentral- Asia (Shcheglova & Chizhov 1981) hvor en finner 
tilsvarende erosjonsrater som for norske breer. 
Tabell 1 Tabellen viser resultater fra sedimenttransportundersøkelser 
i 1981 stilt sammen med tidligere års resultater. Det er 
også tatt med resultater fra breer hvor undersøkelsene er 
avsluttet. Beregnet total årlig transport inkluderer bunn­
transportert materiale (Etter Kjeldsen 1983) 
SEDIMENT YIELD AT SELECTEO GLACIERS IN NORWAY 
1967 1968 1969 1970 1971 1972 1973 1974 1975 1976 1977 1978 1979 1980 1981 
. 
; "' 
< 
l i ' 
l I, days 76 9S 110 132 101 115 104 Ill 114 108 109 108 104 
Il, t ons S200 13600 14000 10100 118SO 10SOO 5500 9000 11750 7100 7200 17900 10SOO 
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IV, t ons/lr.•2 255 
24300 + 28900 + 
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19300 
400 
+ + + 31450 2S800 
6SS S40 260 585 
21150+ 12950+ 15900+ 35100+ 1 7700+ 
440 270 330 730 370 
V' am 0.09 0.19 0.22 O.IS 0.24 .0.20 0.10 0.22 0.16 0.10 0.12 0.27 0.14 
64 77 76 70 85 7S 
li, tons 4700 3300 6880 6750 2400 43SO 
Ill, t ons 7 900 5800 8 350 11600 SJ50 6250 
IV, tons/lua2 880 670 930 1290 590 69S 
i V, mm 0.33 O.H 0.34 0.48 0.22 0.26 l! l, days i 
Il, tons 
l lll, tons 
IV, tons/km2 
V, Dill 
I, days 46 � 75 78 108 104 
Il, tons 7840 6300 14720 192SO 70SO 
Ill, tons 13300 12500 26700 33500 16700 
IV, tonstltm2 1210 113S 2430 3030 1515 
V,.." 0.45 0.42 0 . 90 1.12 0.56 
57 8S 95 
100 122 
7000 6S20 
15500 13800 + 
1410 125S 
O.S2 0.46 
93 28 
7300 1400 
12500 (11700) 
1135 ( 1060) 
0.42 ( 0.39) 
103 IlO 100 lll 
72 
3100 
9300 
845 
0.31 
74 
2600 
7400 
67S 
0.25 
106 106 
91 
5300 
15200 
31S 
0.12 
82 
2950 
7900 
720 
0.27 
109 
c 
. 
. 
.l; 
I, days 
11, t ons 
Ill, tons 
86SO IIS60 IS449 
15800 22500 2800  
Ill 
191SO 
JSOOO 
920 
o. 34 
112 
10770 
!9SOO 
SIS 
0.19 
98 
11350 
22500 
590 
0.22 
14150 11900 11000 10050 11100 14100 7800 
25000+ 19700+ 20800+ 18300+ 19500+ 24100+ 19300 
. 1:' 
.. 
IV, t ono/b,Z 
"'·-
415 S90 73S 
O.IS 0.22 0.27 
660 520 550 480 515 635 510 
0.24 0.19 0.20 0.18 0.19 0. 23 0.19 l 
l: Lanath of obsetvat ion euson. Il: Obs er ved auape.n:ied trusport. Ill: Estiuted anrual traneport. IV: Sedi•nt yield. 
V: Corresponding erosion. 
+) Tbese fitJJres are based on cowabined aeaewe•nts of suapended load and increMnt of coarse uterial on developing 
del tas in front of the glaciers. 
BREBEVEGELSE 
Indre bevegelse 
Iskrystaller er relativt svake, og under påvirkning av gravita­
sjonskraften vil de kunne deformeres. Selve bevegelsen av ismassen 
skjer på to måter: 1) ved glidning langs bunnen og 2) plastisk 
strømning eller intern deformasjon (Fig. 4). For breer ved trykk­
smeltepunkt i sålen skjer hovedbevegelsen her. Dersom temperaturen i 
sålen er under trykksmeltepunktet, dvs. fastfrosset til bunnen, skjer 
all bevegelse ved intern deformasjon. 
Den interne bevegelsen, eller shear stresset i ethvert punkt i breen, 
er: 
T = p g h sin a hvor 
p = isens tetthet 
h = breens tykkelse 
g = tyngdens akselerasjon 
a = overflatens hellning 
I de fleste tilfeller er T i størrelsesordenen 0, 5-1, 5 
50 til 150 kPa (Paterson 198 1). 
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Fig. 4 Hastighetsprofil 
i en bre (temperert) 
(Etter Flint 197 1) 
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Forskjellige typer relasjoner 
mellom skjærspenning og 
deformasjonshastighet 
(Etter Paterson 1969) 
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Den indre deformasjonen som en følge av shear spenninger kalles creep 
og består av en gjensidig forskyvning av iskrystallene relativt til 
hverandre. Prosessen er komplisert og er ikke fullstendig klarlagt. 
Deformasjonsh astigheten, eller strain rate, for en samling iskrystal­
ler er studert eksperimentelt, og formulert i Glen's lov (Glen 1955). 
Bevegelsen i en ismasse ble tidligere karakterisert som bevegelse av 
et viskøst medium. Bevegelsen er imidlertid mer å betrakte som 
bevegelse av et perfekt plastisk medium (Fig. 4). 
Glens lov: 
i = A T n 
der i - strain rate 
A - konstant, uavhengig av temp. 
T - effektive shear stress 
n - eksponent, middelverdi 3 
viser at for et konstant shear stress oppnås raskt en konstant verdi 
for strain rate eller den interne deformasjonen. 
Bevegelse langs bunnen 
Tilsvarende som for bevegelse i breen er heller ikke vårt kjennskap 
til bevegelse langs bunnen fullt klarlagt (se Weertman 1979, Paterson 
1981). Hovedtrekkene i teoriene/ideene for bevegelse langs bresålen 
kan sammenfattes til (Paterson 198 1): 
Isens bevegelse rundt/forbi forhøyninger i berggrunnen er en 
kombinasjon av regelasjon (trykksmelting - frysing av is) og 
plastisk strømning (Fig. 5). 
- Hastigheten er sterkt influert av vann, inkludert vann dannet 
ved regelasjonsprosessene. (Teoriene er baser t på et tynt, 
um, vannlag mellom is og fjell. ) 
- Vannfylte hulrom i le av forhøyninger har stor betydning ved 
høye hastig heter . (Økt vanntrykk => økt hastighet. ) 
- Klastiske partikler i bresålen reduserer breens hastighet. 
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- Stein og gruslag mellom berggrunnen og bresålen reduserer breens 
hastighet. 
• TRYKKGRADIENT 
100 ,� 
SENKET SNELTEPUNKT l SÅLEN 
PÅ GRUNN AV TRYKK FRA 
OVERLI GGENDE l SMASSER 
FOR 1QQ M TYKK IS ER 
Tsr : - o.07°C 
REDUSERT TRYKK 
TSP HEVES OVER - 0,07°( 
-VANN, TRANSPORTERES LANGS sl,LEN OG RUfl.DT FORil0YfiiNGER 
-VAR�1E, VARf·lETRANSPORT, FR l Gl TT VED FRYS l NG, GJENNOM 
UNDERLAGET 
, .... 0.5 M----•.,....jl 
Fig. 5 Prinsippskisse for smelting - frysing i sålen av tempererte 
breer: regelasjon 
SUBGLASIALE PROSESSER OG EROSJON 
Det er ikke her meningen å gå nærmere inn på selve brebevegelsen. 
Vi vil i stedet gå over til å behandle breens og andre subglasiale 
prosessers effekt på undergrunnen. Dette kan sammenfattes innen tre 
hovedprosesser: 
- Erosjon av selve breen. 
- Erosjon av subglasiale smeltevannselver. 
- Kjemisk oppløsning. 
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Breerosjon 
Selve breens erosjon består av (Fig. 6): 1) Plukk ing og 
2) abrasjon og knusing. 
--
ADRASJON : FRAGMENTER l BRESÅLEN ERODERER UNDERLAGET 
-- BREEN RIVER LØS FRAGMENTER 
FRA UNDERLAGET 
Fig. 6 Prinsippskisse for hvordan tempererte breer eroderer i 
underlaget 
Med abrasjon forstår vi den prosessen hvorved partikler i bresålen 
gnager på underlaget; kan sammenliknes med effekten av sandpapir. 
Herunder hører også knusing av partikler under transport. Abrasjons­
hastigheten kan uttrykkes på følgende måter (Hallet 1979): 
A = a D Fn 
a og n - empiriske konstanter 
D - antall partikler pr tidsenhet pr flateenhet som passerer 
bunnen 
F - de effektive krefter som presser partikkelen mot under­
laget 
a og n innbefatter bl. a. berggrunnens hardhet. 
Abrasjonshastigheten kan også uttrykkes som (Boulton 1979): 
CNVp 
A = 
p 
c = konsentrasjon av abrerende part ikler 
N = effektive normaltrykk i kontakten part ikkel - underlag 
Vp= partikkelens hastighet 
h = berggrunnens hardhet. 
Ut trykket for trykket i kontakten part ikkel - underlag er prinsipielt 
forskjellig i de to likningene. Hos Boulton nyttes, i motsetning t il 
mange andre, midlere trykk i bresålen som verdi for trykkreftene i 
kontakten partikkel - underlag. Hallets modell antar at en part ikkel 
i sin helhet er omsluttet av is. Dette betyr at basaltrykket ikke 
influerer på de trykkdifferanser som er avgjørende for abrasjonen. Når 
en partikkel er helt omsluttet av is, vil trykket av overliggende is 
være ens imot bunnen, og ikke bli "båret" av partiklene. Dette gjelder 
spesielt på støtsidene hvor abrasjonen er konsentrert. Ifølge Hallet 
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er det effektive trykket i kontakten partikkel - underlag uavhengig av 
istykkelsen/basaltrykket, men heller bestemt av oppdriftsvekt og det 
viskøse draget indusert av is-strømmen mot bresålen på grunn av 
smelting og longitudinal deformasjon av isen. I tillegg kommer 
eventuelt overtrykk fra vann i kontakten is - fjell. 
Selve abrasjonen kan mer presist formuleres som (Hallet 1979) : 
A = aCrVpF 
Her er D erstattet med: 
Vp: partikkelhastighet 
Cr: partikkelkonsentrasjon. 
Teoretiske beregninger og også observasjoner i felt viser at abra­
sjonshastigheten avtar med økende partikkelinnhold i sålen (Fig. 7). 
Hastigheten i bresålen og av partiklene reduseres. Et ekstremt høyt 
partikkelinnhold i bresålen vil således føre til stagnasjon og av­
setning av lodgement till. 
Overgangen fra erosjon til avsetning kan således uttrykkes som en 
funksjon av partikkelkonsentrasjonen i bresålen. Ifølge Boulton, hvor 
normaltrykket nyttes, vil en i områder med tykk is få sedimentasjon. 
Den omfattende erosjon en har i daler og fjorder med tykk is, er 
åpenbart i konflikt med en av forutsetningene i Boultons teori. 
�ange av modellene for abrasjon bygger ofte på en type subglasial 
observasjon, og forutsetter vanligvis direkte kontakt is - fjellgrunn. 
Imidlertid er stein og gruslag observert mellom berggrunnen og sålen, 
til eksempel under Bondhusbreen. Så lenge vi mangler en full for­
ståelse av breens bevegelsesdynamikk, kan vi heller ikke forvente å få 
en grunnleggende forståelse av abrasjon. 
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FRAGMENT CONCENTRATION 
Fig. 7 Abrasjonshastighet av frag­
menter med diemeter 200 mm som 
en funksjon av fragmentenes 
konsentrasjon i bresålen. 
Ved konsentrasjon 1,0 er det 
ingen kontakt is - fjellgrunn. 
Beregningene er utført for et 
sinusformet underlag og angir 
forskjellige bølgelengder for 
underlaget (Etter Hallet 1981) 
Plukking 
Plukking er av mange antatt som den kvantativt viktigste prosess. 
Ved denne prosessen produseres også verktøyet for abrasjon. Et sen­
tralt problem for denne prosessen er: 
Hvordan kan store blokker av berggrunnen bli revet løs så lenge 
det er fast kontakt is - berggrunn? 
Materiale som fjernes ved plukking, er i hovedsak løsnet fra berg­
grunnen før selve innkapslingen i den overliggende breen. Hvordan 
denne oppsprekningen skjer, er imidlertid diskutert (se f. eks. Flint 
1971, Embleton & King 1975, Sugden & John 1976) : 
- Frostsprengning i periglasialt miljø. 
- Preglasial dypforvitring. 
- Synglasial erosjon og avlastningssprekker. 
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For de to første prosesser er problemet: hvordan kan disse prosessene 
operere og påvirke berggrunnen i dype fjorder? Dette spørsmålet illu­
strerer noen av problemene ved disse antakelser. At de fungerer og har 
en viss innflytelse, er åpenbart. Vedrørende avlastningssprekker er 
spørsmålet: skjer dette under eller før/etter gravitasjonen? Prinsip­
pet kan illustreres på følgende måte (etter Sugden & John 1976): en 
bre begynner å erodere. Erosjonen er mest omfattende i bunnen, og det 
blir en ubalanse. Denne type erosjon kan i fjorder og daler være 
500-1000 m, en materialmengde som vil føre til trykkforskjeller i 
berggrunnen. Selve breen vil også utøve trykk, som etter deglasiasjon 
vil gi avlastningssprekker. En annen teori er frysing - tining under 
selve breen. Dette er nærmere diskutert av R6thlisherberger og Iken 
( 1981) . 
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Fig. 8 Prinsippskisse for plukking av fragmenter av en temperert bre. 
Ved at vann som frigjøres ved trykksmelting forsvinner ned 
i undergrunnen vil ikke tilstrekkelig varme bli ført tilbake, 
og det dannes lokale kuldepunkter hvor temperaturen i bresålen 
er under trykksmeltepunktet (Etter R6thlisberger og Iken 
1981) 
Fundamentalt for denne modellen er dannelsen av kalde punkter, eller 
lokale områder hvor temperaturen er under trykksmeltepunktet (Robin 
1976, Goodman et al. 1979). I disse kalde punktene fryser breen fast 
til berggrunnen og påvirker således bevegelse (stick-slip) og erosjon 
(Fig. 8). Dannelsen av de kalde punktene forklares på følgende to 
måter: 
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- En varmepumpeeffekt hvor en antar at breen beveger seg inn i en 
høytrykksone på oppsiden av en forhøyning og blir avkjølt på 
grunn av økende trykk (Fig. 5) . Smeltevannet presses ut av isen 
gjennom kapillære rør og inn i den subglasiale vannfilmen. Når 
så isen kommer inn i områder med lavere trykk, forblir isen kald 
fordi de kapillære rørene er frosset igjen og latent varme ikke 
lenger er tilgjengelig. 
- Betydelige deler av breens tyngde bæres av en vannfilm ved 
relativt lavt trykk, og en mindre del på områder med høyt trykk 
over forhøyninger i berggrunnen. Siden det totale trykket må 
balansere det totale vanntrykket over et større område, vil en 
økning i det lave vanntrykket produsere et relativt større fall 
i trykket over de mindre høytrykksområdene. Dersom ikke til­
strekkelig latent varme fra vann er tilgjengelig i ismassen, 
vil det ikke kunne skje en tilpasning til det varmere/høyere 
trykksmeltepunktet, og det vil skje en frysing. 
Det er spesielt varmepumpeprosessen som er viktig for plukketeorien 
til R8thlisberger og Iken. Den andre prosessen for frysing virker også 
på erosjonen og antas å være en viktig prosess for å løsrive blokker 
på ytterkanten av støtsidene. 
Ved disse prosessene kan vi delvis få revet løs blokker (kraften mel­
lom is og fjell er på langt nær tilstrekkelig til fullstendig å rive 
løs en granittblokk, dette må i hovedsak skje på forhånd). Videre vil 
blokker kunne fryse fast i bresålen og fjernes. Ut fra denne teorien 
kan en videre se at plukkeprosessene spesielt vil være aktive når en 
har store variasjoner i vanntrykket og høy basal skjærspenning, dvs. i 
nedre delen av en isstrøm, som igjen vil si i områder med overfordypet 
topografi (R8thlisberger & Iken 198 1). 
ANDRE FORMER FOR SUBGLASIAL EROSJON 
I tillegg til erosjon av selve breen har vi også klare observasjoner 
for erosjon av subglasiale smeltevannselver. Trolig er denne formen 
for subglasial erosjon undervurdert (Holtedahl 1967). Mest karak­
teristisk for denne formen for erosjon er jettegryter. Flere av våre 
daler har også form som canyons og reflekterer således omfattende 
fluvial erosjon (Holtedahl 1967). Spesielt kan nevnes Flåmsdalen og 
indre deler av Hardangerfjorden. Andre former for subglasial smelte­
vannserosjon er også de kjente tunneldalene i Danmark og Nord-Tyskland 
(Ehlers 198 1). 
Under subglasial erosjon må også nevnes kjemisk løsning og utfelling. 
Denne prosessen er for øvrig ikke særegen for glasiale områder, og gis 
derfor ingen videre oppmerksomhet. Av spesiell interesse er mulig­
hetene for oppløsning og utfelling av kalkspat og silika ved regela­
sjons-prosessen (Hallet 1975, 1976). 
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GLASIAL EROSJON - OPPSUMMERING 
Vi har nå sett på de prosesser som virker i kontaktflaten bre 
undergrunn og hvordan sediment produseres under breen. Det er åpenbart 
at det i gjennomsnitt med hensyn til tid og areal må være en tilnærmet 
likevekt mellom produksjon og sedimenteksport. Til en viss grad er 
produksjonen større enn eksporten. Når breen trekker seg tilbake, er 
landskapet dekket av et tynt morenelag. Spørsmålet blir så: hvordan 
blir materiale dannet under en bre og transportert ut? 
TRANSPORT AV SUBGLASIALE EROSJONSPRODUKTER 
Transport av subglasialt dannete erosjonsprodukter skjer via selve 
breen og ved smeltevann. Det sentrale spørsmålet her er å få klarlagt 
den relative betydningen av disse to formene for transport. 
�aterialtransport med breen 
Boringer gjennom våre to store innlandsiser, Grønland og Antarktis, 
s amt boringer og tunneler gjennom mindre breer har vist at det er i de 
helt bunnære deler av breene at materialtransporten foregår (Weertman 
1961, Boulton 1970, Gow et al. 1979, Herren & Langway Jr. 1979, Humlum 
1981) (Fig. 9). I dette basallaget opptrer sedimentene vanligvis som 
bånd, fra noen få cm til 1 m i tykkelse. Sedimentmengdene i båndene 
varierer. For kjernen fra Antarktis, Byrd Station, utgjorde det klas­
tiske materiale i den 4,83 m tykke sonen ca 7% av volumet (Gow et al. 
1979). Ved Camp Century på Grønland ble det påvist over 300 alter-
B 
is 
Camp Century 
D 
o D' T BASAL = -1 3 c 
Fig. 9 Skjematisk snitt gjennom Grønlandsisen, vest for isdelet. 
Søylen til venstre viser fordelingen av skitten/ren is nær 
bunnen. Gjennomsnittlig partikkelinnhold (vekt %) i lag med 
skitten is er 0, 24 % (Etter Herren & Langway Jr. 1979) 
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nerende bånd av vekslende klare og partikkelholdige bånd i et 1 5, 7 m 
mektig bunnlag (Herren & Langway Jr. 1 979) . I gjennomsnitt utgjorde 
det klastiske materialet 0, 24% (vekt%) eller ca 0, 1% i volum. Fra 
Bondhusbreen, en sidearm av Folgefonni, er basallaget ca. 4 m tykt med 
en høyeste konsentrasjon nærmest bresålen (Hagen et al. 1 983) (Fig. 
1 0). Konsentrasjonen i de helt bunnære lag var 30-60 kg/m3 som til­
svarer 2-3% (volum). Langt høyere konsentrasjon (volum) er rapportert 
fra bl. a. breer på Svalbard, 15-90% (Boulton 1970) . 
Forskjellige mekanismer er foreslått for hvordan klastisk materiale 
inkorporeres i bunnlaget i tilknytning til relegasjonsprosessene (Kamp 
& La Chapelle 1 964 ,  Boulton 1 975), og/eller ved innfrysing (Weertman 
1 961 , Gow et al. 1 979, Herren & Langway Jr. 1 979). Som vi også har 
sett under diskusjonen av plukking, vil materiale kunne fryse inn i 
isen som e n  følge av en varmepumpe-effekt i forbindelse med trykk­
smelting eller frysing. 
For materiale så vel i Camp Century som ved Byrd Station antas 
transport inn ved innfrysing. Ved Byrd Station var temperaturen ved 
trykksmeltepunktet, og en forutsetning for frysing her er at tempe­
raturgradienten over basallaget er tilstrekkelig til å fjerne latent 
varme ved frysing (Gow et al. 1979). Ved Camp Century hvor tempera­
turen var - 1 3°C, dvs under trykksmeltepunktet, antas også material­
inkorporering ved innfrysing. Denne prosessen må i så fall ha foregått 
i et område forskjellig fra Camp Century, hvor en har hatt tilgang på 
smeltevann. Ifølge Weertman ( 1961 ) kan en for isdekker nettopp i over­
gangssonen for områder ved henholdsvis under eller ved trykksmelte­
punktet ha denne prosessen. 
m HEICiHT 
A BOYE 
BEDROCK 
m HEICiHT 
ABOVE 
� ·;' BEOROCK 
. .  
AB 
o2 
--
10 
fiNE MATERIALi<O,Smm)IN E'ASAL ICE 
10 ao � 40 � 
TOTAL AMOUNT OF MATERIAL IN BASAL ICE 
Fig. 1 0  Mengde englasial (nær bunnen av breer) materialtransport i 
Bondhusbreen (Etter Hagen et al. 1 983) 
A = Materialtransport i smeltevannselv - normal vannføring 
B = Materialtransport - flom 
Samlet sedimenttransport pr. år: 90% i smeltevannselv 
10% englasialt 
FORHOLDET ENGLASIAL SEDIMENTTRANSPORT 
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Breen kan betraktes som ei elv, viskøsiteten er langt større og 
følgelig kan større partikler fraktes. Imidlertid er hastigheten langt 
lavere, for norske breer (brearmer) 20-100 m/år. Store dalbreer på 
Svalbard kan ha en hastighet på opptil flere m i døgnet. I elver er 
imidlertid hastigheten i størrelsesorden m/s. 
I forbindelse me d utbyggingen av Folgefonni og bruk av subglasialt 
smelte vann i magasinene er det utført et studium av de subglasiale 
prosesser (Hagen et al. 1983). Her ble bl. a. nettopp forholdet mellom 
englasial materialtransport og subglasial smeltevannstransport målt. 
Dersom en antar at alt materiale i de subglasiale smeltevannsløpene 
opprinnelig kommer fra glasial erosjon, skjer 90% av materialeksporten 
fra glasial erosjon med smeltevannselver (Hagen et al. 1983). Vi har 
følgelig, vel og merke for Bondhusbreen, at det er en størrelsesorden­
forskjell på d en englasiale transport og transport i smeltevann. Selv 
om det finnes få andre tilsvarende undersøkelser, har mange tidligere 
hevdet at smeltevannet transporterer betydelige sedimentmengder. 
GENERELL GLASIAL HYDROLOGI 
Transport av vann skjer på breens overflate (supraglasialt), engla­
sialt og subglasialt (Fig. 11). Det er særlig den siste transport­
formen som vil bli omtalt her. For samtlige transportveier er 
smeltevann fra overflaten den viktigste kilden (Paterson 1981). 
Følgelig skjer hovedavrenningen fra et breområde i smeltesesongen. 
KALD BRE 
LIKEVEKTSLINJE 
_l 
SUB-POLAR BRE (SVALBARD) 
-�··:. ,. � 
�:;�1':.�----<-2> .. 
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TEMPERERT BRE 
LIKEVEKTSLINJE 
SUBGLASIALE SJØER/ 
VANNLOMMER 
� SMELTEVANNSTRØM 
i 
--» INDRE TRANSPORT VEIER 
Fig.11 Modell for transportveier for vann i forskjellige bretyper 
(Etter Sugden & John 1977) 
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I forbindelse med vassdragsreguleringer i bred ekkete områd er er det 
utført omfattend e målinger av avrenning fra breområd er (Norge: se 
Kjeldsen 1 983; Sveits: se Vivan & Zumstein 1 973, Collins 1 979; Ganada: 
se Østrem et al. 1 967). Vannføringen viser en klar døgnvariasjon på­
lagret en basis-strøm. Det er videre en klar sammenheng mellom 
maksimal avrenningen og maksimal smelting (Fig. 1 2). Mønsteret for 
avrenning gir også informasjon om d e  subglasiale forhold. Under 
Bondhusbreen skjer d en begynnende avrenning i mange små løp, for så å 
konsentrere seg i færre store subglasiale løp utover i smeltesesongen 
(Hagen et al. 1 983, Hooke et al. i trykk). 
Dette framkommer også i mønsteret for avrenning: tidsforsinkelsen 
mellom maksimal avrenning og maksimal smelting avtar utover i smelte­
sesongen (Fig. 1 3). Oppholdstid en for vann i breen er beregnet på 
forskjellige måter. Tidsforsinkelsen vil åpenbart variere, men d et 
synes klart at vann i en viss utstrekning blir lagret inne i breen 
(Tangborn et al. 1 975, Hooke et al. i trykk). 
I forbindelse med materialtransport av det subglasiale smeltevannet er 
vannets veier under breen avgjørend e. Som nevnt er hovedkild en vann 
fra smelting på grunn av geotermisk varme samt fra friksjonsvarme. 
Disse to kild ene er av samme størrelsesorden, og utgjør ca. 1-2 cm is 
pr. år. I tillegg har vi spesielle former som tapping av bredemte sjø­
er (Liestøl 1 956, 1 975) og jøkulhlaup (Thorarinsson 1953, Nye 1976). 
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Fig. 1 2  Daglige variasjoner i temperatur og vannføring 
(Etter Hooke, Wold & Hagen i trykk). 
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Fig.14 Transportveier og mulige former for subglasiale smeltevannsløp 
C og D viser transportveier under breen som en funksjon av 
breens overflatehellning (Etter Weertman 1972) 
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Vannets veier under en bre har vært gjenstand for omfattende diskusjon 
(Ref. RBthlishberger 1972, Shreve 1972, Weertman 1972, Nye 1976). En 
skiller mellom tre transportveier (Fig. 14) : 
- i kanaler skåret inn i isen. Benevnes o fte som R�thlisberger­
kanaler eller bare R-kanaler, 
- i kanaler i fjellgrunnen, ofte benevnt som Nye-kanaler eller 
N-kanaler, 
- i et vannsjikt, med varierende tykkelse. 
Det antas at den subglasiale drenering består av et dendrittisk 
mønster med en eller flere hovedtunneler. 
Det antas videre at vann- og istrykk er tilnærmet like. Retningen 
for vannets bevegelse i R-kanalene og i det basale bunnsjiktet er 
bestemt av den negative gradient for potensialet: 
cf> =cf> o + Pw + P • g • h 
cf>o - en konstant 
Pw - vanntrykket 
p - vannets tetthet 
g - tyngdens akselerasjon 
h - breoverflatens høyde 
Gradienten som driver vannet, er altså summen av vanntrykk og poten­
siell energi. Retningen for vannets drenering er følgelig bestemt av 
hellningen for isoverflaten og ikke av underlagets hellning (Shreve 
1972) (Fig. 14). 
Hvordan den subglasiale drenering foregår er langt fra kjent i sin 
helhet. For materialtransport i det subglasiale smeltevannet er bl. a. 
tykkelsen av det basale vannsjikt av stor betydning, og videre hvordan 
dreneringen av dette laget er inn mot kanalene. At basale vannsjikt, 
og eventuelt også subglasiale "sjøer", finnes også for store isdekker, 
synes nå bekreftet fra radio-echo sonderinger og boringer i Antarktis 
(Oswald & Robin 1973, Gow et al. 1979). 
MATERIALTRANSPORT FRA SUBGLASIALE SMELTEVANNSELVER 
Til en viss grad kan en få in formasjon om de subglasiale prosesser 
fra materialtransport i smeltevannselver. Imidlertid er det påvist 
en meget kompleks relasjon mellom suspendern materiale og vann føring 
(Liestøl 1967, Østrem et al. 1967, Collins 1979, Hooke et al. i 
trykk). Maksimal sedimenttransport synes o fte å skje noen timer før 
maksimal vann føring (Fig. 13) . Dette kan skyldes at hoveddelen av 
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materialet fanges inn ved stigende vannføring (Sugden & John 1976) .  
Ha terialtransporten synes også å avta utover i smeltesesongen, dels 
ved at vannføringen k onsentreres i kanaler og at breen "tømmes" for 
erosjonsprodukter. Et annet karakteristisk bilde er videre at hoved­
delen av materialtransporten o fte kan foregå i forbindelse med flommer. 
I tillegg kommer den ekstreme materialtransport i forbindelse med 
tømming av bredemte sjøer (f.eks. Thorarinsson 1969, Weertman 1969) . 
Også under surge synes det å være en markant økning i smeltevann og 
materialtransport (Heertman 1969, Elverhøi et al. 1983) . 
REGIONALE MODELLER FOR GLASIAL EROSJON 
Vi har nå sett hvordan breer abraderer underlaget og videre fjerner 
materiale fea underlaget ved plukking. Så vel selve bevegelsen som 
inkorporering av materiale i bresålen er avhengig av at breen er på 
trykksmeltepunl<tet i sålen. 
Dersom temperaturen er under trykksmeltepunktet, er breen frosset fast 
til underlaget og all b r ebevege lse skjer ved indre deformasjon. Denne 
type breer kan også utøve noe erosjon. Umiddelbart over det fastfrosne 
bunnlaget skjer trolig en betydelig bevegelse, og materiale, bl. a. 
større blokker, kan fanges inn og transporteres i det bunnære laget 
(Boulton 1974). 
Videre har vi sett at subglas ia l t smeltevann er helt avgjørende for å 
fjerne breens e ros jonsprodukter. For mindre, tempererte breer kan 
Bondhusbreen nyttes som eksempe l . Her transporteres 90% av breområdets 
materialproduksjon i suspensjon i det subglasiale smeltevannet (Hagen 
et al. 1983). Decsom vi videre antar en steady-state situasjon for 
produksjon og transport, har vi det forhold at vannet er det viktigste 
medium for· eksport av erosjonsproduktene. Dette setter igjen klare 
grenser for hvor glasial erosjon er ef fektiv. 
Sugden (1976) har i sin studie av glasial erosjon av det nordameri­
kanske isdekke (Laurentide Ice Sheet) anvendt moderne prinsipper for 
subglas iale prosesser. Utv i kling av de forskjellige landskaps former 
som daler og sletteland med begrenset erosjon er relatert til tempe­
raturforhold i bresålen. Dette er så utviklet i en mer detaljert 
modell for å påvise en mulig sammenheng mellom landskaps former og de 
sentrale parametre for glasial erosjon: temperatur forhold i bresålen, 
topografi og berggrunnsgeologi (Fig. 15) . En sentral konklusjon i 
arbeidet er: mengden eller omfanget av glasial erosjon er hovedsakelig 
bestemt av mekanismer for fjerning av materiale heller enn av mekan­
ismer for abrasjon og plukking. 
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Fig. 15 Modell for mulig sammenheng mellom landskaps former og 
temperaturforhold i bresålen for innlamdsisen i Nord-Amer ika. 
(Sugden 1978) 
GLASIAL SEDIMENTASJON 
Gjennomgående er mektigheten av d e  glasigene sedimentene tynne i 
sentrale d eler av et bredekket område (Sugden & John 1976). I Norge 
d ekkes berggrunnen vanligvis av et tynt og usammenhengende morenelag, 
1-2 m tykt. Utover dette har en d e  kjente, klassiske glas iale avset­
ningsformer hvor endemorener markerer breenes maks iums-utbredelse. 
Dette er avsetninger som er kjent for de fleste, og vil ikke bli 
nærmere omtalt her. 
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Som nevnt tidligere er d en subglasiale dreneringen fundamental for å 
transportere materiale vekk fra breområdene. De volummessig v iktigste 
avsetningene vil følgelig finnes utenfor de glasierte områd er . Så vel 
de moderne store isdekkene som d e  nordamerikanske og skandinaviske 
kvartære isdekker har og hadde sine marginer i havet. Den klassiske 
morenestratigrafi på land er lodgement till med overliggende melt-out 
till (Haldorsen 1983) . I det marine miljø mangler den øverste morene­
enheten, og en har i stedet glasiomarine avsetninger (Grosswald 1980, 
Elverhøi 1984). De senere års seismiske undersøkelser på sokkel­
områdene har gitt verdi fulle data for å studere hvor hoveddelen av 
breens erosjonsprodukter er avsatt. Først når disse informasjonene 
kobles sammen med data om sedimentfordelingen for landområdene, vil en 
få et fullstendig bilde av den storstilte fordeling. 
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An tark t is 
For breer som går ut i havet og danner isshelfer, vil hoveddelen av 
mate r ialet bli avsatt under isshelfen (Fig. 16). Sedimentholdige is­
fjell v il i områder som Antarktis komme fra områder hvor breen kalver 
direkte ut i havet. I dag er ca. halvparten av Antarktis omgitt av is­
shelf, og breenes englasiale materiale er konsentrert i et relativt 
tynt basallag , < 10 m. Beregning av smeltehastighet kombinert med in­
formasjon om isfjellenes driftretning (Orheim & Elverhøi 1981) viser 
at det basale laget smelter ut i relativt kystnære områder (Fig. 17). 
De isfjell som driver ut av det kystparallelle strømsystemet, vil være 
"rene" og g i  l ite bidrag til dyphavssedimentasjonen i tilstøtende om­
råder. Høy avsetningshastighet for isdroppet materiale i dyphavet 
rundt Antarktis vil ifølge d enne modellen reflektere en prosentvis 
m indre andel shelf-is rundt d et antarktiske kontinent. 
Sammensetning og fordeling av d e  glasigene sedimenter i Rosshavet og 
trol ig også Weddellhavet synes å bekrefte en slik modell. De vel 
300-400 m mektige glasiale sedimenter i Rosshavet består i hovedsak av 
glas iomar ine sedimenter avsatt fra kalvende, grunnstående breer fra 
t iden før en omfattende glasiasjon med isshelf (ca. 5 mill. BP) var 
utv iklet (Barrett 1981). 
Sed imentt i lførselen i sentertiær og kvartær er meget begrenset, ca. 
1-2 cm/1000 år (Fi llon 1977). Begrenset avsetning i dette tidsrommet 
skyldes åpenbart erosjon på grunn av ekspansjon av det antarktiske 
isdekke , men denne antas ikke å være avgjørend e for Rosshavet (Drewry 
19 76) . 
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Fig .17 Fordeling av isdroppet materiale (IRD) . Piler viser mulig 
transportbane for isfjell. Tykke nummererte linjer angir 
tilnærmet lokalitet for smelting av 5 og 10 m basal-is av 
isfjellet fra de tilsvarende lokaliteter. 
Heltrukket linje: den antarktiske konvergens; linje med haker: 
ytre grense for isdropping i basal-is; stiplet linje: ytre 
grense for observert isdroppet materiale i sedimenter. 
(Etter Orheim & Elverhøi 1981) 
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Fig. 18 3-D bilde av berggrunnen i Antarktis (Etter Drewry 1983) 
Vi har meget få data om erosjon i Antarktis. Radio-echo sonderinger 
viser at sentrale deler er ved trykksmeltepunktet (Gow et al. 1979), 
med et typisk glasialt relieff (Fig. 18). For marginen i den østlige 
delen av Antarktis viser datering av pre-glasialt re l i e f f begrenset 
erosjon, 0,01 mm/år (Wellman & Tingey 1981). Tilgjengelig data fra 
Antarktis indikerer begrenset erosjon og videre at materiale t avsettes 
nær breens hengslingslinje. Materiale som kommer ut med isfjell, blir 
videre i hovedsak avsatt relativt kystnært, sett i forhold til hvor 
is fjell observeres. Lav sedimentasjon rundt k ontinentalmarginen i 
Antarktis er videre illustrert ved det rike bunnlivet mange steder på 
sokkelen. Opptil 1 m biogent materiale, hovedsakelig silika svamper og 
bryozooer, er avsatt i løpet av Holocene (Knox 1970, Dayton et al. 
1974, Arnaud 1977, Elverhøi & Roaldset 1983). 
Nordsjøen og Barentshavet 
I Barentshavet øker sedimentmektigheten fra < 10 m i sentrale deler av 
havområdet til > 400 m på eggakanten (Fig. 19). Indre strukturmønster 
og geometri av avsetningsenhetene gir en god indikasjon på glasial 
opprinnelse for disse avsetningene (Solheim & Kristoffersen 1984). 
I Nordsjøen er bildet noe mer komplisert. Selve Nordsjøen er et grunt­
hav som har vært nediset gjentatte ganger. Stratigra fien er ikke kjent 
i tilstrekkelig grad (f. eks. Sellevoll & Sundvor 1974, Gaston 1976, 
Rokoengen & Rønningsland 1983). Tidligere antatt nedre grense for 
kvartær, tilsvarende markert øvre regionale vinkel diskorda ns, synes å 
gi for store mektigheter. Maksimal mektighet for kvartære avsetninger 
finnes i sydlige, sentrale deler av Nordsjøen (Fig. 20). Aktiv inn­
synkning er påvist i området (Wood & Barton 1983) og illustrerer så­
ledes samspillet aktiv innsynkning og sedimentasjon. For øvrig vil 
eggakanten være maksimal utbredelse av en grunnstående is. Ekspansjon 
utover dette vil medføre kalving. Fig. 19 illustrerer dette prin­
sippet. 
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MULIG OPPRINNELSE AV DE GLASIALE SOKKELAVSETNINGENE 
Utgangspunkt for en slik analyse er prinsippet om at hoveddelen av 
materialeksporten fra et bredekket område skjer ved subglasial 
drenering. 
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På land finner vi mektige glasifluviale sand- og grusavsetninger, 
f.eks. Jessheim - Gardermoen-bassenget. Senere års omfattende seis­
miske undersøkelser på sokkelen og i fjorder har vist mektige akustisk 
transparente eller bløte finkornige avsetninger proksimalt til for­
skjellige oppholdstrinn under tilbaketrekningen under siste istid. I 
sidearmene til Sognefjorden er 100-300 m avsatt meget raskt under 
deglasiasjoner (Aarseth 1 980). I Barentshavet er også mektige sedi­
mentlinser avsatt proksimalt til siste istids brefronter (Elverhøi & 
Solheim 1983) (Fig. 2 1 ). 
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Fig.2 1 Sparkerprofil fra munningen av Storfjordrenna (A) og i 
Franz-Victoriarenna (B). De akustiske transparente glasio­
marine sedimentene er antatt avsatt proksimalt til grunn­
stående breer. 
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Moderne analogier finner vi i breer på Svalbard og også i Alaska. 
Proksimalt til Kongsvegen, en vel 800 km2 stor sub-polar bre på det 
nordvestlige Svalbard, avsettes årlig 2. 106 m3 sediment. Dette 
tilsvarer, som nevnt, en årlig sedimentasjon på 7- 10 cm i et 15 km2 
stor t basseng eller 1 mm erosjon i dreneringsområdet. Materialets 
finkorne te sammensetning, 95-99% <63 �m, viser en klar dominans av 
smeltevanns og suspensjonsavsatt sediment (Elverhøi et al. 1 980, 
Elverhøi et al. 1983). Avsetningshastigheten foran kalvende dalbreer i 
Alaska og Canada viser også betydelig sedimentasjon, opptil flere 
me ter (Molnia & Sangrey 1979, Powell 1983). De seismiske under­
søkelsene og kvartærgeologisk kartlegging på land viser at denne type 
avsetninger ikke overlever en framtidig glasiasjon. Proksimale 
avsetninger på land (Nord-Amerika og Europa) vil i beskyttede områder 
kunne oppnå store mektigheter, men de vil kontinuerlig bli utsatt for 
erosjon (Ehlers 198 1). Materiale avsatt proksimalt, dvs. smeltevanns­
transpor tert sediment, vil ved et framtidig breframstøt bli trans­
por ter t ut til marginen, i ytterste konsekvens til eggakanten eller 
eventuelt områder med aktiv innsynkning. 
Med referanse til An tarktis og Grønland som eksempler på områder som 
er maksi malt nediset, har en følgende tilstander: i sentrale områder 
er de ved trykksmeltepunktet, mens de er under trykksmeltepunktet i 
marginen, og følgelig mangler de hovedfaktorer for materialtransport. 
I områder som nordvest-kysten av Svalbard og i dagens Alaska har de 
større breene en omfattende smeltevannsproduksjon og subglasial dre­
nering. På Svalbard er isdekkeprosenten ca. 60% og med istykkelse på 
200-400 m for de større dalbreene (Liestøl & Roland under arbeid). 
Området kan på mange måter karakteriseres som delvis nediset (inter­
glasial) eller som forhold tilsvarende de en har under en deglasia­
sjon. Med referanse til dagens forhold på Svalbard og i Alaska vil 
en ha at: 
1) Maksimal erosjon og sedimentasjon skjer ved begynnende/ 
avsluttende glasiasjon og ikke under maksimal glasiasjon. 
2) Under oppbygging av et isdekke forflyttes tidligere proksimale 
avsetninger suksessivt ut mot marginen. 
Spørsmålet om når hovedtyngden av glasial erosjon foregår, har vært 
gjenstand for diskusjon. Warnke ( 1970) har med utgangspunkt i at 
breerosjonen hovedsakelig skjer i preglasialt forvitringsmateriale 
(regolith) argumentert for at maksimal erosjon skjer ved begynnende 
glasiasjon. I polare områder kan maksimal erosjon foregå etter at bre­
ene har fått en viss tykkelse og endret sitt basalregime fra "kald" 
til "temperert" (Robin 1972). Omfattende erosjon enten ved begynnende 
glasiasjon, eventuelt deglasiasjon, er også postulert for sydvest 
Skottland (Cornish 1983). Antakelsen bygger på tykke (�20 m) over­
konsoliderte moreneavsetninger i is-skilleområdet, som enten må ha 
overlevd maksimal glasiasjon eller blitt dannet under deglasiasjon. 
Maksimal erosjon er også korrelert med maksimal glasiasjon (Gravenor 
1975, Sugden 1978). Sen tralt for Sugdens argumentasjon er det til­
synelatende samsvar mellom landskapsformer og basaltemperatur-regime. 
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Vi har hittil ikke tilstrekkelig kunnskap om de subglasiale prosesser 
til å kunne gå videre på denne diskusjonen. Likeens har vi mangelfull 
informasjon om glasiale sedimenters volum. Omfattende og målbevisst 
arbeid her vil gi et viktig bidrag til å kvanti fisere glasial erosjon. 
GLASIAL E ROSJON - EN SAMMENLIKNING 
Omfanget av glasial erosjon slik vi kjenner den f.eks. fra breer på 
Svalbard og i Norge, kan sammenliknes med erosjonshastigheten fra 
andre områder (Fig. 22 og tabell 2). For det nord-amerikanske konti­
nent varierer sedimenttransporten fra 4 t til 200 t/km2/år (Milliman & 
Meade 1 983). Elveerosjon i Europa er 12 t/km2/år, mens for Alpene er 
sedimenttransporten 1 20 t/km2/år. Erosjonen i de bredekte områder 
varierer fra 800- 1 200 t/km2/ år. Tilsvarende erosjonshastigheter er 
påvist for øybuene i Stillehavet og for Huangho, China. Den store 
materialproduksjonen på sydhavsøyene er en følge av forvitring i 
vulkanske bergarter kombinert med høy nedbør (Milliman & Meade 1983). 
Den høye sedimenttilførselen i Huangho skyldes erosjon i finkornige 
løsmasser. 
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Fig.22 Variasjon av årlig sedimenttransport og dreneringsareal for 
utvalgte områder (Milliman & Meade 1 983) 
(Norske breer + Kongsvegen: areal og sedimenttransport x 1000) 
Erosjon av m indre tempererte og subpolare breer er ikke noe unikt 
tilfelle. Ti lsv arende høye hastigheter finner vi også for andre om­
råder. Hvordan selve produksjonen av løsmasser skjer, er som nevnt 
for sk jelli g . Det unike for breer er at de er de mest effektive mate­
rialprodusenter for fast fjell. 
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Vi har pr . i dag ikke sik ker in formasjon om erosjonshastigheten under 
de store isdekkene. Med unntak av de store isstrømmene synes imidler­
t id erosjonshastigheten å være omkring 0,01 mm pr. år. Dette tilsvarer 
en produksjon på 25-30 t/km2/år, eller verdien en finner for fluvial 
erosjon på USAs østkyst og i Nordvest-Europa. Erosjonen under de store 
isdekker kan følgelig karakteriseres som "lav-erosjon"s-områder. 
Tabell 2 
SEDIMENTPRODUKSJON FRA UTVALGTE DRENERINGSOMRADER 
OMRÅDE T/KM /AR 
USA/Gulf 59* 
E uropa/v est 12* 
Huangho 1400* 
SØ-Asia og 796 * 
Himalaya, - I ndus 
Nigardsbreen 730+ (maks) 
1968 - 1971 255+ (min) 
Erda lsbre en 3030+ (maks) 
1968 - 1972 1135+ (min) 
Kong svegen 2700** 
Store isdekker, 
sentrale områder 50-60 ? 
TYPE EROSJON 
Fluvial 
Fluvial 
Fluvial 
Fluvial 
Glasial 
Glasial 
Glasial 
Glasial 
Glasial 
* Milliman & Mea de 1983, + Kjeldsen 1983, 
** Elverhø i et al. 1980, 1983 
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SAMMENFATNING 
For de store isdekker og polare breer er erosjonshastigheten lav, 
trolig tilsvarende den en finner for fluvial erosjon i tempererte 
soner med lavt relieff. Disse bretypene er ofte frosset fast i bunnen, 
og for dem som eventuelt er ved trykksmeltepunk tet, synes det heller 
ikke å være noen effektiv subglasial smeltevannsdrenering. Høye ero­
sjonshastigheter er påvist for mindre tempererte breer og subpolare 
breer. I tillegg vil en forvente betydelig erosjon av isstrømmen fra 
de store innlandsisene. Maksimal glasial erosjon vil foregå under opp­
bygging av et isdekke og også ved dets tilbaketrekning, nødvendigvis 
ikke ved dets maksimum. 
Breerosjon er på ingen måte unik. Tilsvarende hastigheter som for 
aktive breer, finnes også i områder med ren fluvial erosjon med stor 
tilgang på forvitringsmateriale. For erosjon i fast fjell er breer 
imidlertid de mest effektive. Fundamentalt for erosjonen er samspillet 
mellom: 1) breens plukking og abrasjon med oppknusing til finmate­
riale og 2) subglasial smeltevannstransport som kan eksportere 
erosjonsproduktene. 
Erosjonshastigheter tilsvarende dem en finner på Svalbard, vil i løpet 
av 1 mill. år fjerne 1 km av undergrunnen, og tilsynelatende vil vårt 
markerte relieff kunne forklares som dannet i løpet av kvartærtiden. 
Er det nå så enkelt? Våre mest karakteristiske glasiale former, 
overfordypete daler/fjorder, vil kreve betydelig materialtransport 
oppover terskler, f. eks. fra bunnen av Sognefjorden og utover tersk­
lene. Hvorvidt dette kan finne sted, er avhengig av vannets veier 
under breen. Dette er imidlertid prosesser som vi i dag ikke har 
tilstrekkelig kunnskap om. 
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